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TroposphÃ¤risch Aerosole sind kleinste feste und flÃ¼ssig in der Luft schwebende Teilchen, 
die sowohl natÃ¼rliche als auch anthropogenen Ursprungs sein kÃ¶nnen Durch Absorption 
und Streuung der Sonnenstrahlung sowie in geringerem MaÂ§ durch die Wechselwirkung 
mit terrestrischer Strahlung wirken sie direkt auf den Strahlungshaushalt des Systems 
Erde-AtmosphÃ¤re Desweiteren beeinflussen sie die mikrophysikalischen und optischen Ei- 
genschaften von Wolken, indem sie als Kondensations- und Eiskeime fungieren. Auf diese 
Weise greifen sie indirekt in den Strahlungshaushalt ein. Die StÃ¤rk sowohl des direkten 
wie auch des indirekten Aerosoleffektes sind noch weitgehend unbekannt. TroposphÃ¤risch 
Aerosole zÃ¤hle deshalb zu einem der grÃ¶Â§t Unsicherheitsfaktoren in der AbschÃ¤tzun 
zukÃ¼nftige KlimaverÃ¤nderungen 
Im SpÃ¤twinte und FrÃ¼hjah treten verstÃ¤rk hohe troposphÃ¤risch Aerosolkonzentratio- 
nen in der arktischen TroposphÃ¤r auf. Diese sogenannten ,,Arctic HazeU-Ereignisse haben 
ihren Ursprung im Transport anthropogener Aerosole aus den Ballungszentren der mitt- 
leren Breiten in die Arktis. Eine AbschÃ¤tzun der Klimawirksamkeit dieses PhÃ¤nomen 
erscheint besonders wichtig, da in Klimaszenarien die stÃ¤rkst ErwÃ¤rmun Ã¼be der Arktis 
auftritt. 
In dieser Arbeit wird die direkte Klimawirkung der troposphÃ¤rische Aerosole erstma- 
lig mit einem regionalen atmosphÃ¤rische Klimamodell fÃ¼ die gesamte Arktis nÃ¶rdlic 
von 65ON untersucht. Es werden zwei alternative Methoden verwendet, um das arktische 
Aerosol im Modell zu berÃ¼cksichtigen Beim ersten Verfahren werden die mikrophysika- 
lischen und optischen Eigenschaften der arktischen Aerosolkomponenten (Sulfat-, RuÂ§ 
und Seesalzpartikel) durch den Globalen Aerosoldatensatz [GADS] (KOPKE et al., 1997) 
bereitgestellt. Bei der zweiten Methode wird ein Aerosoldatensatz genutzt, der mittels 
Datentransformation aus Messungen in der Arktis gewonnen wurde. 
ZunÃ¤chs wurden fÃ¼ den Monat MÃ¤r Ensemblesimulationen der Jahre 1983 und 1989 
bis 1995 mit und ohne ,,Arctic Haze" durchgefÃ¼hrt Dabei wurde der ,,Arctic Haze" durch 
eine Mischung ausgewÃ¤hlte Komponenten des GADS (Methode 1) beschrieben und als 
horizontal gleichverteilt Ã¼be die gesamte Arktis angenommen. Am Oberrand der Atmo- 
sphÃ¤r resultiert durch die Aerosole ein Energiegewinn von 1 bis 8 w / m 2  Ã¼be den eis- 
und schneebedeckten Regionen der Arktis, wÃ¤hren Å¸be dem eisfreien Nordatlantik und 
-pazifik Ã¼berwiegen ein Verlust (bis zu -2 w/m2)  auftritt. Am Boden bewirken die Ae- 
rosole durch Reduktion der solaren Einstrahlung einen kurzwelligen Energieverlust, der 
Å¸be dem Wasser am grÃ¶Â§t ist (bis zu -7.5 w/m2) .  Ãœbe die gesamte Arktis betrÃ¤g der 
kurzwellige Verlust im Mittel -2.7 w/m2 .  Da sich gleichzeitig der langwellige Strahlungs- 
verlust am Boden um 0.7 w / m 2  verringert, resultiert insgesamt ein Strahlungsantrieb von 
-1.7 W/m2. 
Obwohl nur die Absorption und Streuung durch die Aerosole (direkter Aerosoleffekt) 
berÃ¼cksichtig wird, verÃ¤nder sich nicht nur die StrahlungsflÃ¼sse sondern auch die dyna- 
mischen GrÃ–Be durch nichtlineare Wechselwirkungen im Modell. Ein wichtiger Wechsel- 
wirkungsmechanismus ist die Aerosol-Strahlungs-Wolken-Zirkulations-RÃ¼ckkopplung Der 
Zusammenfassung 
direkte Strahlungsantrieb durch die Aerosole fÃ¼hr zu einer Ã„nderun der vertikalen dia- 
batischen ErwÃ¤rmungsrat an den einzelnen Modellgitterpunkten, wodurch das regionale 
Zirkulationsmuster sowie die regionalen Verteilungen der Luftfeuchte und Wolken modi- 
fiziert werden, was wiederum die optische Dicke der Aerosole und damit den direkten 
Strahlungsantrieb verÃ¤ndert Die TemperaturÃ¤nderun durch ,,Arctic Haze" weist e in  sehr 
ausgeprÃ¤gte regionales Muster auf und schwankt in zwei Meter HÃ¶h zwischen -1 K (Ã¼be 
der Ostsibirischen See und dem kanadischen Archipel) und +1 K (zwischen Spitzbergen- 
Barentssee und Karasee-Taimyr-Halbinsel). Die Temperaturanomalie ist durch eine starke 
interannuelle VariabilitÃ¤ charakterisiert, die bis zu 2 K betrÃ¤gt Der Grund hierfÃ¼ ist die 
starke synoptische VariabilitÃ¤ und die daraus folgende Schwankung des regionalen Wetter- 
geschehens. Die regionale Ã„nderun der Luftfeuchte, Wolkenbedeckung und Bodenalbedo 
trÃ¤g zu einer signifikanten Ã„nderun der StÃ¤rk und des Vorzeichens vom Aerosoleffekt 
bei. Die ModellÃ¤uf zeigen im zonalen Mittel eine leichte bodennahe AbkÃ¼hlun gegenÃ¼be 
einer ErwÃ¤rmun innerhalb der Aerosolschicht. ,,Arctic Haze" fÃ¼hr somit zu einer Ã„nde 
rung der atmosphÃ¤rische StabilitÃ¤t Durch eine VerstÃ¤rkun der vorherrschenden Tempe- 
raturinvcrsion in der unteren arktischen TroposphÃ¤r werden vertikale Austauschprozesse 
von Impuls, WÃ¤rm und Wasserdampf zwischen AtmosphÃ¤r und ErdoberflÃ¤ch weiter 
gedÃ¤mpft 
Es wurden eine Reihe von SensitivitÃ¤tsstudie durchgefÃ¼hrt So ist u.a. die StÃ¤rk des 
berechneten Aerosoleffektes stark vom AbsorptionsvermÃ¶ge des ,,Arctic Haze" abhÃ¤ngig 
Das Temperatursignal verstÃ¤rk sich, wenn das AbsorptionsvermÃ¶ge der Aerosole erhÃ¶h 
wird, ohne die Extinktion zu verÃ¤ndern Desweiteren wurde untersucht wie der Aero- 
soleffekt durch die im Modell verwendete Wolkenparametrisierung beeinflufit wird. Das 
regionale Muster des Aerosoleffektes verÃ¤ndert sich drastisch bei Verwendung einer neu- 
en, fÃ¼ die Arktis bessere geeigneten Parametrisierung von Eiswolken. In einer weiteren 
Modellsimulation wurde der Einflui3 der Sulfataerosole auf die WolkentrÃ¶pfchenkonzentra 
tion untersucht. Die Berechnung zeigt, daÂ der direkte und indirekte Effekt durch ,,Arctic 
Haze" von Ã¤hnliche Bedeutung sind. 
Im letzten Teil der Arbeit wird ein Modellauf fÃ¼ den ASTAR (Arctic Study of Troposphe- 
ric Aerosol and Radiation) Kampagne Monat MÃ¤r 2000 vorgestellt. Der verwendete Aero- 
soldatensatz basiert auf Messungen im Rahmen dieser Kapagne, die in der Umgebung von 
Spitzbergen stattfand (Methode 2). In diesem Fall zeigt das bodennahe Temperatursignal 
eine deutliche regionale VariabilitÃ¤ und schwankt zwischen einer maximalen AbkÃ¼hlun 
von -1.4 K Ã¼be der Baffin- und Laptevsee und einer maximalen ErwÃ¤rmun von 2.7 K 
Ã¼be der Beaufortsee. 
Abstract 
Tropospheric aerosols are particles of liquid and solid material suspended in the air and 
derived from natural and anthropogenic sources. They directiy influence the radiative 
balance of the earth-atmosphere system by scattering and absorbing solar radiation and, 
to less degree, by absorbing infrared radiation. Tropospheric aerosols also alter the cloud 
microphysical and optical properties by acting as condensation and ice nuclei and affect 
thereby radiation budget indirectiy. The magnitudes of both the direct and indirect aerosol 
effects are largely unknown and therefore the tropospheric aerosols are one of the key 
uncertainty parameters in climate change estimates. 
During winter and spring seasons enhanced aerosol concentrations in the Arctic troposphe- 
re are observed. This phenomenon, known as ,,Arctic Haze", results from the long range 
transport of anthropogenic pollution from industrial areas in mid-latitudes into the Arctic. 
Because estimates for future climate show largest warming signal over Arctic region it is 
important to investigate the climate forcing of these aerosols. 
In the present work the direct climate effect of ,,Arctic Haze" has been studied with a 
regional atmospheric climate model covering the whole Arctic north of 65ON. Two alter- 
native methods were applied to incorporate the Arctic aerosol into the model. For the 
first method the microphysical and optical parameters of the Arctic aerosol components 
(sulfate, black carbon and sea salt particles) are taken from the Global Aerosol Data Set 
[GADS] (KOPKE et al., 1997), whereas the second method uses aerosol input Parameters 
derived from data transformation of Arctic airborne aerosol measurements. 
At first, simulations with and without included ,,Arctic Haze" were performed for a March 
ensemble of the years 1983 and'1989-95. The ,,Arctic Hazei' was described via a mixture 
of different components of the GADS (method 1) and was considered to be horizontally 
uniformly distibuted over the Arctic. At the top of the atmosphere the aerosols cause a 
positive change from 1 to 8 W/m2 in the net radiation fluxes over the ice- and snow-covered 
Arctic areas, whereas mostly a radiative energy loss up to 2 W/m2 results over the ice-free 
North Atlantic and Pacific. At the surface the aerosols lead to a shortwave energy loss by 
reducing the insolution. This effect is largest over the water (up to -7.5 W/m2). Averaging 
over the whole Arctic domain, the shortwave energy loss is about -2.4 W/m2. At the Same 
time the longwave energy loss decreases by 0.7 W/m2 at the surface, resulting in a total 
radiative forcing of -1.7 W/m2. 
Although the aerosol acts only via the direct radiative effect by scattering and absorpti- 
on of radiation, it affects not only the radiative fluxes but also the dynamical variables 
via the nonlinear interaction within the model. An important interaction is the aerosol- 
radiation-cloud-circulation-feedback. The direct radiative forcing leads to diabatic heating 
rate changes in the vertical column of each model grid cells, which modify the circulation 
pattern, the humidity and cloud structures which in turn alter the aerosol optical depth 
and therefore the radiative forcing closing this feedback loop. The mean aerosol effect On 
the 2m air temperature shows a large spatial variability and ranges from -1 K (over the 
East Sibirian Sea and the Canadian Archipelgo) to +1 K (between Spitsbergen-Barents 
Abstract 
and Kara Sex-Taimyr peninsula). The monthly mean temperature anomaly is characte- 
rized by a large interannual variability up to 2 K. This can be explained by the strong 
synoptic variability which is connected with pronounced regional weather changes. Espe- 
cially changes of air humidity, cloud Cover and surface albedo contribute to significant 
changes of the magnitude and sign of the aerosol effect. In the zonal mean the simulations 
show a mean cooling in the near surface layers in contrast to a warming within the aerosol 
layer. ,,Arctic Haze" therefore leads to a change of atmospheric stability. By amplifying 
the prevalent temperature Inversion in the lower Arctic troposphere the vertical exchange 
processes of turbulent fluxes of momentum, heat and water vapour between atmosphere 
and surface are reduced. 
Several sensitivity studies were performed. The strength of the calculated aerosol effect 
also depends strongly on the effective absorption of the solar radiation by ,,Arctic Haze". 
It was also investigated how the applied specific cloud parameterizations affect the calcu- 
lated direct aerosol effect. The regional pattern of the aerosol effect changed dramatically 
by using a new ice cloud parameterization which works better for Arctic conditions. In a 
further model simulation the influence of sulfate aerosols on the number of cloud conden- 
sation nuclei was considered. The calculation shows that the direct and indirect effect of 
.Arctic Haze" seems to be of similar importance. 
The last part of this work presents a model run for the ASTAR (Arctic Study of Tro- 
pospheric Aerosol and Radiation) capaign month March 2000 using aerosol parameters 
derived from airborne measurements in the vicinity of Spitsbergen (method 2). In this 
case the signal in the near surface temperature is characterized by substantial variability 
at regional scale and varies between a cooling of -2 K in the Baffin Bay and Laptevsee and 
a warming of 3 K in the Beaufort Sea. 
1. Einleitung 
1.1. Motivation 
Aerosole1 sind kleinste feste und flÃ¼ssig in der AtmosphÃ¤r schwebende Teilchen, die 
sowohl natÃ¼rliche wie auch anthropogenen Ursprungs sein kÃ¶nnen Noch in den 80er 
Jahren wurde die Bedeutung der anthropogenen Aerosole hauptsÃ¤chlic in ihrer Betei- 
ligung am ,,saurenL1 Regen gesehen. GegenwÃ¤rti spielen sie vor allem in der aktuellen 
Klimadiskussion eine wichtige Rolle, da  sie Ã¤hnlic wie der Anstieg der atmosphÃ¤rische 
Treibhausgaskonzentrationen eine StÃ¶run des globalen Strahlungshaushalts hervorrufen 
und damit das Klima beeinflussen kÃ¶nnen 
Aerosole wirken durch Absorption und Streuung der Sonnenstrahlung sowie in geringerem 
MaÂ§ durch Wechselwirkung mit terrestrischer Strahlung direkt auf den Strahlungshaus- 
halt des Systems Erde-AtmosphÃ¤r (,,direkter Aerosoleffekt"). Desweiteren beeinflussen sie 
die Wolken- und Niederschlagsbildung, indem sie die Voraussetzungen fÃ¼ Kondensation 
und Eisbildung schaffen. Auf diesem Wege greifen sie indirekt in den Strahlungshanshalt 
ein (,,indirekter Aerosoleffekt"). 
FÃ¼ die Entwicklungsrichtung des Klimas ist die VerÃ¤nderun der Strahlungsbilanz a m  Au- 
Â§enran der AtmosphÃ¤r wichtig. Nach dem Bericht des IPCC (Intergovernmental Panel 
on Climate Change) von 2001 betrÃ¤g der global gemittelte Strahlungsantrieb a m  At- 
mosphÃ¤renoberran durch den direkten Effekt anthopogener Aerosole zwischen -0.07 und 
-1.24 W/m2. Ebenfalls wird ein negativer Antrieb durch die Aerosol induzierte VerÃ¤nde 
rung der Wolkeneigenschaften vermutet. Der I P C C  (2001) gibt hierfÃ¼ lediglich eine Band- 
breite von 0 bis -2 w / m 2  an. Im Vergleich dazu wird der als verhÃ¤ltnismÃ¤Â sicher bekann- 
te  Strahlungsantrieb durch den anthropogenen Treibhauseffekt bei den atmosphÃ¤rische 
Gasen auf 2.43 w / m 2  im globalen Mittel geschÃ¤tz ( IPCC,  2001). 
Im Gegensatz zu den meisten Treibhausgasen, die eine Verweilzeit von mehreren Jahren 
in der AtmosphÃ¤r besitzen und deshalb rund um den Globus eine gute Durchmischung 
aufweisen, betrÃ¤g die Lebensdauer der Aerosole in AbhÃ¤ngigkei von meteorologischen 
Bedingungen lediglich wenige Tage bis zu einigen Wochen ( IPCC,  1996). Das Auftre- 
ten erhÃ¶hte Aerosolkonzentrationen ist daher hauptsÃ¤chlic an ihre Entstehungsgebiete 
und deren Leezonen gebunden. Zudem folgt die Konzentration relativ rasch der Emis- 
sionsstÃ¤rke Entsprechend ist Strahlungsantrieb durch Aerosole sowohl zeitlich als auch 
rÃ¤umlic sehr variabel. Das Vorzeichen des lokalen Aerosolsignals hÃ¤ng dabei vor allem 
von der chemischen Zusammensetzung und der GrÃ¶fi der Aerosolpartikel sowie der BO- 
denalbedo ab. 
Obwohl die Arktis praktisch frei von anthropogenen Aerosolenquellen ist, werden vor 
allem im SpÃ¤twinte und FrÃ¼hjah phasenweise erhÃ¶ht Aerosolkonzentrationen in der 
Allgemein bezeichnet das aus dem Griechischen stammende Wort Aerosol ein gasfÃ¶rmige Medium mit 
darin enthaltenen flÃ¼ssige und festen ~ G t i k e l n ,  Da in der Luft stets Partikel in unterschiedlicher 
Anzahl und GrÃ¶5 enthalten sind, ist in diesem Sinne die Luft ein Aerosol. In der Atmosph~enforschung 
bezieht sich der Begriff dagegen meist auf die Partikel selbst. 
1. Einleitung 
TroposphÃ¤r beobachtet, die vergleichbar mit denen in Industriegebieten sind (WELLER, 
1998). Diese Aerosole werden unter bestimmten meteorologischen Bedingungen a u s  den 
Ballungszentren Europas, Sibiriens und Nordamerikas in die hohen Breiten transportiert 
(RAATZ, 1991; HARRIS, 1994). Dieses PhÃ¤nome ist seit Mitte der 50er Jahre unter dem 
Begriff ,,Arctic Haze" bekannt und tritt  als sichtbare LufttrÃ¼bun sowohl in bodennahen 
als auch hÃ¶here Schichten der arktischen TropophÃ¤r auf (RAATZ, 1984; HEINTZENBERG, 
1989). Aufgrund der stabilen atmosphÃ¤rische Schichtung und der geringen Niederschlags- 
neigung im arktischen Winter und FrÃ¼hjah kÃ¶nne diese Aerosole bis zu einem Monat in 
der TroposphÃ¤r verbleiben (SHAW et al., 1993). 
Die Arktis spielt eine wichtige Rolle im globalen Klimasystem und gilt gleichzeitig als ein 
wichtiger Indikator fÃ¼ KlimaverÃ¤nderungen Szenarienberechnungen mit globalen Klima- 
modellen zeigen bei einer angenommenen Zunahme der Konzentration von Treibhausgasen 
die grÃ¶Â§ ErwÃ¤rmun in den polaren Gebieten der NordhemisphÃ¤re Bei einer Verdoppe- 
lung des Treibhausgases COz ist die zonal gemittelte ErwÃ¤rmun in der Arktis zwei- bis 
dreimal grÃ¶Â§ als die globale ErwÃ¤rmun ( IPCC,  1996; RANDALL et al., 1998; EVERETT 
et al., 1998; ROECKNER et al., 1999). Die verstÃ¤rkt ErwÃ¤rmun in den hohen Breiten ist 
zum Teil auf die Verringerung der Meereisbedeckung zurÃ¼ckzufÃ¼hre welche durch die po- 
sitive RÃ¼ckkopplun zwischen Temperatur und OberflÃ¤chenalbed beschleunigt wird (Eis- 
Albedo-RÃ¼ckkopplung) Beobachtungen stÃ¼tze Ã¼berwiegen den berechneten bodenna- 
hen Temperaturanstieg in der Arktis. So wurde in den letzten Jahrzehnten eine ErwÃ¤rmun 
der Landmassen von Eurasien und Nordamerika, insbesondere im Winter und FrÃ¼hjahr 
festgestellt (JONES und SLINGO, 1996; SERREZE et al., 2000). Gleichzeitig registiert man 
eine Verringerung der Eisausdehnung und -dicke im arktischen Ozean (ROTHROCK et  al., 
1999) und ein Abtauen des Permafrostboden (OSTERKAMP, 1994). Allerdings gibt es  auch 
Gebiete in der Arktis, in denen eine AbkÃ¼hlun festgestellt wurde, wie beispielsweise in 
SÃ¼dgrÃ¶nla und im Bereich der Davisstrafle (JONES und SLINGO, 1996). 
Die Ursachen fÃ¼ diese beobachteten regionalen KlimaÃ¤nderunge in der Arktis sind erst 
teilweise verstanden. Zum einen spielen natÃ¼rlich Klimavariationen eine wichtige Rolle. 
So zeigen sich ZusammenhÃ¤ng zwischen arktischen KlimaÃ¤nderunge und Phasen natÃ¼rli 
cher Schwingungsmuster wie der Nordatlantischen Oszillation (HURRELL, 1995) und der 
Arktischen Oszillation (WALLACE et al., 1996; THOMPSON und WALLACE, 1998). Zum 
anderen werden anthropogene EinflÃ¼ss auf das arktische Klima diskutiert. Hierzu zÃ¤hle 
neben der Zunahme der Treibhausgase (HzO, COz, Oa, NzO, FCKW's ect.) (z.B. VINNI- 
KOV et al., 1999) auch die VerÃ¤nderun des Aerosolgehalts in der arktischen AtmosphÃ¤re 
Dabei gestaltet sich eine AbschÃ¤tzun der Klimawirkung der arktischen Aerosole besonders 
schwierig, da  die polaren Breiten durch extreme Bedingungen (hohe OberflÃ¤chenalbedo 
Polarnacht und -tag, lange Strahlungswege durch die AtmosphÃ¤re gekennzeichnet sind. 
Modellstudien zur Untersuchung des direkten Klimaeffektes durch ,,Arctic Haze" existieren 
zwar, jedoch nur mit ein- oder zweidimensionalen Modellen oder reinen Strahlungstrans- 
portmodellen (z.B. BLANCHET und LIST, 1987; EMERY et al., 1992; SHAW et  al., 1993) und 
einem globalen Zirkulationsmodell (BLANCHET, 1989; BLANCHET, 1994). Es gibt bisher 
keine Untersuchungen von regionalen KlimaverÃ¤nderunge durch arktische Aerosole. 
1.2. Zielsetzung 
Das Ziel der vorliegenden Arbeit besteht deshalb darin, die regionale Klimawirksamkeit des 
arktischen Aerosols zu untersuchen. Hierzu werden mit dem hochauflÃ¶sende regionalen 
atmosphÃ¤rische Klimamodell HIRHAM4 (CHRISTENSEN et al., 1996; DETHLOFF et al., 
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1996) Simulationen Ã¼be ausgewÃ¤hlt PrÅ¸hjahrsmonat durchgefÃ¼hrt in denen ,,Arctic 
Haze" typischerweise auftritt. Neben einer Quantifizierung des direkten Aerosolantriebes 
in den StrahlungsflÃ¼sse erfolgt eine Bestimmung der groÂ§ und mesoskaligen Ã„nderun 
der Zirkulation, der Temperaturverteilungen und anderer meteorologischer Felder. 
Die BerÃ¼cksichtigun des direkten Aerosoleffektes erfolgt mit Hilfe des Globalen Aero- 
soldatensatzes (GADS), der in das regionale Klimamodel HIRHAM4 eingebaut wurde. 
Dieser von KOPKE et al. (1997) stammende Datensatz stellt fÃ¼ 11 verschiedene Aerosol- 
komponenten die klimarelevanten Aerosolparameter wie Extinktion, Einfachstreualbedo 
und Asymmetrieparameter bereit. 
Es werden zwei Wege beschritten, um ,,Arctic Haze" im Klimamodell HIRHAM4 zu si- 
mulieren: Beim ersten Verfahren wird ,,Arctic Haze" durch eine geeignete Mischung von 
Aerosolkomponenten des GADS beschrieben. Bei der zweiten Methode wird ein neuer Ae- 
rosoldatensatz genutzt, der im Rahmen der ASTAR (Arctic Study of Tropospheric Aerosol 
and Radiation)-2000-Kampagne aus Messungen wÃ¤hren eines ,,Arctic Hazen-Ereignisses 
abgeleitet wurde. 
Die Arbeit gliedert sich neben dieser Einleitung in 7 weitere Kapitel. ZunÃ¤chs geht es 
im Kapitel 2 um das troposphÃ¤risch Aerosol im allgemeinen und das ,,Arctic Haze"- 
PhÃ¤nome im besonderen. Dabei wird ebenso auf Entstehung, Transport und Deposition 
des Aerosols wie auf den heutigen Wissenstand Ã¼be dessen Klimawirkung eingegangen. 
Das Kapitel 3 zeigt, mit welchen Parametrisierungsmethoden Aerosole zur Zeit in globalen 
und regionalen Klimamodellen berÃ¼cksichtig werden. 
Im Kapitel 4 wird das hochauflÃ¶send regionale Klimamodell HIRHAM4 mit eingebautem 
Aerosolmodul vorgestellt. Neben der Modelldynamik und den wichtigsten physikalischen 
Parametrisierungen wird erlÃ¤utert wie die Wirkung der Aerosole mit Hilfe des GADS in 
den Strahlungsroutinen berÃ¼cksichtig wird. 
Anschlieaend werden mit Hilfe eines eindimensionalen Strahlungsmodells, das die gleiche 
Strahlungsparametrisierung wie das regionale Klimamodell HIRHAM4 aufweist, Sensiti- 
vitÃ¤tsstudie durchgefÃ¼hrt um den direkten EinfluÂ des ,,Arctic Haze" auf die Strah- 
lungsbilanz (,,direktes Aerosolforcing") in der AtmosphÃ¤r und am Boden abzuschÃ¤tzen 
Dabei s d l  geklÃ¤r werden, inwiefern der aerosol-bedingte Strahlungsantrieb von verschie- 
denen Faktoren z.B. dem Sonnenstand, dem vertikalen Feuchteprofil und der Bodenal- 
bedo abhÃ¤ngt ZusÃ¤tzlic wird der Einflua der Wolken auf den direkten Aerosoleffekt in 
AbhÃ¤ngigkei von der optischen Dicke der Wolke und ihrer Position zur Aerosolschicht 
bestimmt. Diese Ergebnisse werden im Kapitel 5 dargestellt. 
Kapitel 6 beinhaltet die Analyse der Klimawirkung des ,,Arctic Haze" anhand von Si- 
mulationen mit dem regionalen Klimamodell HIRHAM4. Dazu wurden ModelllÃ¤uf mit 
und ohne BerÃ¼cksichtigun von arktischem Aerosol fÃ¼ den Monat MÃ¤r Ã¼be mehrere 
Jahre durchgefÃ¼hrt Um die Schwankungsbreite des Aerosolsignals abzuschÃ¤tzen wurden 
zusÃ¤tzlic eine Reihe von SensitivtÃ¤tsstudie durchgefÃ¼hrt Hierzu zÃ¤hle unter anderem 
die Untersuchung des Einflusses des Aerosol-Absorptionskoeffizienten, der relativen Feuch- 
te  und einer verÃ¤nderte Wolkenparametrisierung. Neben der interannuellen VariabilitÃ¤ 
wurde auch die jahreszeitliche VerÃ¤nderun des Aerosolsignals im arktischen FrÃ¼hjah 
untersucht. Der indirekte Effekt des ,,Arctic Haze" wurde mit Hilfe einer empirischen Be- 
ziehung zwischen der Sulfat-Aerosolmasse und der Konzentration der WolkentrÃ¶pfche 
simuliert. 
Zu Beginn des siebten Kapitel wird die ASTAR-2000-Kampagne vorgestellt, in deren 
Rahmen Messungen im Bereich von Spitzbergen im MÃ¤r 2000 stattfanden. Anhand der 
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ASTAR-2000-Kampagne und des Klimamodells HIRHAM4 wird eine MÃ¶glichkei aufge- 
zeigt, wie sich eine Verbindung zwischen Messung und Modell herstellen lÃ¤fit Mi t  zwei 
abgeleiteten AerosoldatensÃ¤tze wird zunÃ¤chs im eindimensionalen Strahlungstransport- 
modell der Einflufi auf die Strahlung untersucht. AnschlieBend folgt eine Simulation mit 
dem regionalen Klimamodell HIRHAM4 fÃ¼ den MÃ¤r 2000, in dem die Messungen statt- 
fanden. 
Kapitel 8 gibt eine Zusammenfassung der Ergebnisse und zieht SchluBfolgerungen fÃ¼ 
zukÃ¼nftig Untersuchungen. 
2. TroposphÃ¤risch Aerosoleigenschaften 
Im Vergleich zu den Hauptbestandteilen Sauerstoff und Stickstoff ist die Masse der Aerosol- 
partikel in der AtmosphÃ¤r gering. Daher zÃ¤hle sie zu den atmosphÃ¤rische Spurenstoffen. 
WÃ¤hren zur Charakterisierung eines gasfÃ¶rmige Spurenstoffes, wie z.B. Ozon, eine Kon- 
zentrationsangabe in geeigneten Einheiten ausreicht, werden bei Aerosolen zusÃ¤tzlic zur 
chemischen Zusammensetzung Angaben Ã¼be die GrÃ¶fienverteilun der Partikel benÃ¶tigt 
Aufierdem sind bei Aerosolen unterschiedliche PhasenzustÃ¤nd und Formen mÃ¶glich Des- 
weiteren kÃ¶nne Aerosolpartikel in jedem GrÃ¶fienbereic sowohl in einer externen Mi- 
schung, d.h. jeder Partikel besteht nur aus einer Substanz, als auch in einer internen 
Mischung, d.h. mit mehreren Substanzen in einem Partikel, vorliegen. Somit stellen Aero- 
solpartikel wohl den komplexesten Bestandteil der Luftbeimengungen dar. 
2.1. Quellen, Umwandlung und Deposition 
Die GrÃ¶ÃŸenverteilun die chemische Zusammensetzung, die geometrische Form (ku- 
gelfÃ¶rmig kristallin) und die Phase (flÃ¼ssig fest) der Aerosole werden zum einen von 
den Quellen, zum anderen von Prozessen, die sich in der AtmosphÃ¤r abspielen, bestimmt. 
Die Quellen fÃ¼ Aerosole befinden sich Ãœberwiegen in BodennÃ¤h und kÃ¶nne sowohl 
natÃ¼rliche als auch anthropogenen Ursprungs sein. NatÃ¼rlich Aerosolquellen sind i n  der 
Hauptsache aufgewirbelte Mineralien aus WÃ¼stengebiete und Seesalz, das durch Zerplat- 
zen von WasserblÃ¤sche aus den Ozeanen freigesetzt wird. Hinzu kommen durch Wald- 
und Buschfeuer sowie durch VulkanausbrÃ¼ch freigesetzte Partikel oder biologisch erzeugte 
Aerosolteilchen wie z.B. Sporen und Pollen. Die bedeutendste natÃ¼rlich Quelle fÃ¼ Sulfa- 
taerosole ist das Dimethylsulfid ( D M S ) ,  das von Phytoplankton in den Meeren produziert 
wird. Weitere Quellen sind die auch noch im Schwefelkreislauf befindlichen Gase, Schwe- 
felkohlenstoff (CS2) sowie Schwefelwasserstoff (H#) ,  die im wesentlichen durch mikrobio- 
logische AktivitÃ¤ in die AtmosphÃ¤r gelangen. Die Verweilzeit dieser Gase in der unteren 
AtmosphÃ¤r ist kurz (DMS Ca. 1 Tag, H$3 Ca. 3 bis 4 Tage und CS2 Ca. 12 Tage). Aus die- 
sen Gasen entsteht durch Oxidation Schwefeldioxid (SO2) und als Endprodukt dann das 
verbreitete Sulfat- bzw. SchwefelsÃ¤ure-Aerosol Dagegen verhÃ¤l sich das von natÃ¼rliche 
und anthropogenen Quellen emittierte Carbonylsulfid (COS)  trÃ¤ge (Verweilzeit: mehrere 
Jahre) und wird vor allem in der StratosphÃ¤r abgebaut. Ein GroÃŸtei der schwefelhaltigen 
Aerosole in der TroposphÃ¤r stammen aus anthropogenen Quellen. In diesem Zusammen- 
hang sind vor allem die Schwefelemissionen bei der Verbrennung von fossilen Brennstoffen 
zu nennen. Auch die direkte Emission von Staub und Rufipartikeln aus Industrie, Verkehr 
und Hausbrand trÃ¤g zur ErhÃ¶hun der Aerosolkonzentration bei. 
Im globalen Mittel wird die natÃ¼rlich und anthropogene AerosolquellstÃ¤rk auf 2 bis 
2,5 Gt/Jahr  geschÃ¤tz (RODEL, 1994). WÃ¤hren auf der SÃ¼dhalbkuge die anthropogenen 
Aerosol-Emissionen rund ein Drittel der natÃ¼rliche ausmachen, sind sie auf der Nord- 
halbkugel, wo ca 90% aller anthropogenen Aerosole entstehen, etwa fÃ¼nfma so hoch wie 
die natÃ¼rliche Emissionen (FEICHTER et al., 1997). Deshalb spielt auch im Vergleich zur 
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Antarktis der Einflufl anthropogener Aerosole in den arktischen Regionen eine wichtige 
Rolle (vergleiche Abschnitt 2.4). 
Aerosolpartikel werden wÃ¤hren ihrer Verweilzeit in der AtmosphÃ¤r durch zahlreiche 
VorgÃ¤ng modifiziert. So fÃ¼hre Kondensationsprozesse zu einem Wachstum der Partikel, 
wÃ¤hren durch Verdunstung die Aerosolmasse und -grÃ¶fl reduziert werden kann. Koagula- 
tion aufgrund Brownscher Bewegung fÃ¼hr zum Massentransfer von kleineren zu grÃ¶flere 
Partikeln bei gleichzeitiger Reduktion der Anzahl kleiner Partikel. Chemische Reaktionen 
auf der PartikeloberflÃ¤ch fÃ¼hre zum Massenaustausch zwischen atmosphÃ¤rische Gasen 
und Aerosolen. Auch kÃ¶nne Temperatur- und FeuchteÃ¤nderunge den Phasenzustand 
des Aerosols Ã¤ndern Das GrÃ¶flenspektru der atmosphÃ¤rische Aerosole reicht von Ca. 
0.001 bis 100 pm, wobei die untere Grenze flieflend in den molekularen Bereich Ã¼bergeht 
Die obere Grenze resultiert aus der kurzen Lebensdauer grÃ¶flere Aerosole aufgrund ihrer 
raschen Sedimentierung. Nach dem klassischen Konzept der GrÃ¶flenverteilun des atmo- 
sphÃ¤rische Aerosols (z.B. JUNGE, 1963; WHITBY, 1978) werden Aerosolpartikel nach ihrer 
Entstehung und GrÃ¶fl in drei Klassen eingeteilt: 
0 Nucleation-Mode oder Aikten-Kerne mit Radien r = 0.001 - 0.1 um 
Accumulation-Mode oder grofle Teilchen mit Radien r = 0.1 - 1.0 p m  und 
0 Coarse-Mode oder Riesenkerne mit r > 1 um. 
Teilchen im Nucleation-Mode entstehen Ã¼berwiegen durch Kondensation aus der Gaspha- 
se heraus. Bei dieser sogenannten ,,Gas-zu-Teilchen-Umwandlung" geschieht dies direkt 
oder durch Kondensation an bereits existierenden kleinsten Partikeln. Die wichtigsten 
Vorlaufersubstanzen sind dabei Schwefel- und Stickstoffverbindungen organischen oder 
anthropogenen Ursprungs. Durch Koagulation, d.h. durch Kollision von mehreren solcher 
kleinen Partikel zu einem grofleren wird der Accumulation-Mode gebildet. Aerosole, die 
durch mechanische Prozesse wie Aufwirbelung von Material a n  der ErdoberflÃ¤ch direkt in 
die AtmosphÃ¤r gelangen (Dispergierung), bilden einen Grooteil der Teilchen im Coarse- 
Mode. 
FÃ¼ die Gesamtteilchenzahl und die einzelnen Moden der AerosolgrÃ¶fienverteilun sind ne- 
ben den Quellen auch die Senken von Aerosolpartikeln verantwortlich. Letztere sind durch 
trockene und feuchte Deposition gegeben. Die trockene Deposition von Partikel mit einem 
Radius von weniger als 0.01 p m  wird durch Brownsche Diffusion und Koagulation her- 
vorgerufen und fÃ¼hr zu einer Umverteilung der Aerosolmasse zu grÃ¶flere Teilchen. Beide 
Prozesse begrenzen die Lebensdauer der kleineren Partikel auf 1 - 2 Tage. Der Verlust von 
grÃ¶flere Teilchen mit einem Radius r >10 p m  ist von der Sedimentation im Schwerefeld 
der Erde bestimmt, wobei die Effizienz der Ablagerung mit steigender PartikelgrÃ¶fi deut- 
lich zunimmt. So betrÃ¤g die Verweildauer von Teilchen mit r > 10 p m  in der AtmosphÃ¤r 
meist nur wenige Stunden. FÃ¼ Partikel in der Groflenordnung 0.01 p m  < r < 10 p m  wird 
die Verweildauer in der AtmosphÃ¤r von bis zu 10 Tagen maflgeblich durch die feuchte 
Deposition bestimmt (RODEL, 1994). Dabei fungieren wasserlÃ¶slich Aerosolpartikel als 
Kondensationskerne, die fÃ¼ die Bildung von WolkentrÃ¶pfche notwendig sind. Aber auch 
nicht wasserlÃ¶slich Bestandteile kÃ¶nne a n  diesem Vorgang beteiligt sein, wenn sie in 
innerer Mischung mit hygroskopischen Komponenten vorliegen. Kommt es zum Ausreg- 
nen der Wolke, so werden die in den Wolken enthaltenen Partikel am Erdboden deponiert 
(,,rain-out"). ZusÃ¤tzlic kÃ¶nne unterhalb der Wolke weitere Partikel von fallenden Wol- 
kentropfen oder Schnee- und Eiskristallen aufgenommen und somit aus der AtmosphÃ¤r 
entfernt werden (,,wash-out"). Das Verdunsten einer Wolke fÃ¼hr hingegen zur Freisetzung 
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von Aerosolen. Folglich hÃ¤ng die Lebensdauer eines Partikels auch von den meteorologi- 
schen Bedingungen vor Ort  ab und kann zum Beispiel in der Arktis, wo wenig Niederschlag 
fÃ¤llt bis auf 30 Tage ansteigen (SHAW et al., 1993). 
2.2. Optische Eigenschaften von Aerosolen 
Aerosole zÃ¤hle zu den klimarelevanten Spurenstoffen, da sie durch ihre mikrophysikali- 
sehen und chemischen Eigenschaften den Strahlungshaushalt der Erde beeinflussen. Die 
chemische Zusammensetzung eines Teilchens bestimmt den wellenlÃ¤ngenabhÃ¤ngig kom- 
plexen Brechungsindex. Der Realteil des Brechungsindex eines Teilchens beschreibt im 
wesentlichen dessen Streuverhalten, wÃ¤hren der ImaginÃ¤rtei ein Mai3 fÃ¼ dessen Absorp- 
tionsverhalten ist. Desweiteren sind die Streu- und Absorptionseffekte an den Partikeln 
stark grÃ¶i3enabhÃ¤ngi Aus diesem Grund werden fÃ¼ die Beschreibung der optischen Wir- 
kung der Aerosole Teilchenensembles betrachtet, die durch GrÃ¶i3enverteilungsfunktione 
charakterisiert sind. 
Aus der GrÃ¶Â§enverteilu und dem komplexen Brechungsindex erfolgt unter Verwendung 
einer Lichtstreutheorie, in der Annahmen Ã¼be die Teilchenform enthalten sind, die Be- 
rechnung der optischen Parameter (Strahlungsparameter), die fÃ¼ die direkte Klimawirk- 
samkeit der Aerosole verantwortlich sind. Unter der Annahme der SphÃ¤rizitÃ der Aerosole 
lassen sich diese mit Hilfe der Mie-Theorie (MIE, 1908) bestimmen. 
Zu den optischen Parametern zÃ¤hlen 
die optische Dicke 6 bzw. der Extinktionskoeffizientl ueZb Letzterer stellt die Summe 
aus Absorptions- und Streukoeffizient (uabs bzw. crstreu) dar. Die optische Dicke ist 
dimensionslos und ein Mai3 fÃ¼ die Anzahl der Extinktionswechselwirkungen. Sie 
berechnet sich aus dem Integral des Extinktionskoeffizienten Ã¼be die Schichtdicke 
dz: 
0 die Phasenfunktion P, die die WinkelabhÃ¤ngigkei der Streuung beschreibt. Statt  der 
Phasenfunktion wird hÃ¤ufi auch der Asymmetriefaktor g verwendet. Der Asymme- 
triefaktor g ist ein Mai3 fÃ¼ die VorwÃ¤rtsstreuun und errechnet sich aus der Integra- 
tion der Phasenfunktion multipliziert mit dem Cosinus des Zenitwinkels (p = cosO) 
Ã¼be den Wertebereich von p:  
Der Asymmetriefaktor g kann in der Mie-Theorie Werte zwischen 0 < g < 1 anneh- 
men. FÃ¼ g = 1 wird die gesamte einfallende Strahlung in VorwÃ¤rtsrichtun gestreut, 
fÃ¼ g = 0 kommt es wie bei der Rayleigh-Streuung zu einer isotropen Umverteilung 
der Energie, d.h. es gibt keine bevorzugte Streurichtung. 
Soweit nicht anders vermerkt, handelt es sich stets um den Volumenextinktionskoeffizienten [l/LÃ¤nge] 
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die Einfachstreualbedo W (auch ,,Single Scattering Albedo" genannt), welche den 
Anteil der Streuung an der Gesamtextinktion angibt. W ist das VerhÃ¤ltni von Streu- 
und Extinktionskoeffizienten: 
Diese Aerosolparameter sind wellenlÃ¤ngenabhÃ¤ng und stellen die direkten Eingangs- 
grÃ¶Â§ fÃ¼ die Strahlungstransportberechnungen dar (siehe Kapitel 4, Abschnitt 4.2.1). 
Sie werden fÃ¼ die Beschreibung der direkten Klimawirkung der Aerosole benÃ¶tigt 
2.3. Klimawirkung troposphÃ¤rische Aerosole 
Nach dem heutigen Kenntnisstand beinflussen Aerosole durch Streuung und Absorption 
direkt und Ã¼be Wolkenprozesse indirekt das Klima. 
Es wird deshalb versucht, die Wirkung der Aerosole in Klirnamodellen zu berÃ¼cksichtigen 
Dies gilt insbesondere fÃ¼ Aerosole, die durch menschliche AktivitÃ¤te zusÃ¤tzlic in  die 
AtmosphÃ¤r emittiert werden. Sie kÃ¶nne wie die anthropogenen Treibhausgase ebenfalls 
das Klima verÃ¤ndern da  sie das natÃ¼rlich Gleichgewicht im globalen Strahlungshaushalt 
stÃ¶ren 
Die dem jÃ¼ngste Bericht des Wissenschaftsgremiums I P C C  (2001) entnommene Ab- 
bildung 2.1 stellt die mittleren globalen Strahlungsantriebe verschiedener anthropogener 
EinfluÃŸfaktore dar. WÃ¤hren die Wirkung von Treibhausgasen, stratosphÃ¤rische und 
troposphÃ¤rische Ozon schon recht gut verstanden ist, bleibt der Beitrag der troposphÃ¤ri 
sehen Aerosole mit der grÃ¶ÃŸt Unsicherheit behaftet. Die groÂ§ Unsicherheit bei der quan- 
titativen Berechnung des Strahlungsantriebes durch Aerosole ergibt sich vor allem aus der 
Schwierigkeit, die VariabilitÃ¤ der rÃ¤umliche und zeitlichen Verteilung sowie die optischen 
Eigenschaften der Aerosole und ihre Wechselwirkungen mit Wolken in Klimamodellen zu 
beschreiben. AuÃŸerde lÃ¤Ã sich derzeit der anthropogene Anteil a n  der troposphÃ¤rische 
Aerosolbelastung nur schwer abschÃ¤tzen 
Ob ein Aerosol direkt zur ErwÃ¤rmun oder AbkÃ¼hlun des Systems Erde-AtmosphÃ¤r 
fÃ¼hrt ist vor allem von seinem Absorptions- und RÃ¼ckstreuvermÃ¶g in Relation zur 
OberflÃ¤chenalbed abhÃ¤ngig So rufen Aerosole, die Ã¼berwiegen streuend wirken, Ã¼be 
einer OberflÃ¤ch mit geringer Albedo (z.B. Wasser) eine ErhÃ¶hun der planetaren Albe- 
do hervor und wirken abkÃ¼hlen auf das System Erde-AtmosphÃ¤re Stark absorbierende 
Aerosole Ã¼be einer OberflÃ¤ch mit hoher Albedo (Eis, Schnee) verringern hingegen die 
planetare Albedo und fÃ¼hre zu einer ErwÃ¤rmung 
Modellstudien zur Klimawirksamkeit des troposphÃ¤rische Aerosols beschrÃ¤nke sich 
meist auf einzelne Aerosolkomponenten. Danach entfalten Sulfat-Aerosole bei klarem 
Himmel eine direkte KÃ¼hlwirkung indem sie einfallendes Sonnenlicht in den Weltraum 
zurÃ¼ckstreuen bevor es tiefere Luftschichten oder die ErdoberflÃ¤ch erreicht (z.B. FEICH- 
TER et  al., 1997; KIEHL et al., 2000; GHAN et al., 2001). Nach dem I P C C  (2001) ergibt 
sich fÃ¼ anthropogene Sulfat-Aerosole am Oberrand der AtmosphÃ¤r ein globaler, jahresge- 
mittelter Strahlungsantrieb von -0.4 w / m 2  bis -0.8 w / m 2 .  Anthropogene Sulfat-Aerosole 
stammen hauptsÃ¤chlic aus den chemischen Reaktionen von freigesetztem Schwefeldioxid 
(SO2), das bei der Kohle- und olverbrennung in der Industrie, in  den Haushalten und im 
StraÃŸenverkeh entsteht. Weil Schwefelgase und daraus entstehende Aerosole normaler- 
weise nur wenige Tage in der TroposphÃ¤r bleiben, betrifft der direkte AbkÃ¼hlungseffek 
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in erster Linie die groÂ§e Industriegebiete Nordamerika, SÃ¼dostasie sowie Zentraleuropa 
und deren Lee-Zonen. In diesen Regionen kann die KÃ¼hlwirkun der Sulfataerosole mit- 
unter den Aufheizeffekt der Treibhausgase Ãœberwiege (z.B. KIEHL und BRIEGLEB, 1993; 
KIEHL et al., 2000). 
Die ebenfalls bei der Verbrennung von fossilen Rohstoffen entstehenden schwarzen Kohlen- 
stoffpartikel (RuÂ§ englisch ,,sootl' oder ,,black carbon") absorbieren dagegen hauptsÃ¤chlic 
die Sonnenstrahlung, wodurch sie die planetare Albedo verringern und zu einer ErwÃ¤rmun 
des Systems Erde-AtmosphÃ¤r beitragen (z.B. MYHRE et  al., 1988; COOKE et al., 
1999). Global wird ihre direkte Strahlungswirkung auf durchschnittlich 0.1 bis 0.4 W/m2 
geschÃ¤tzt In den Emissionsgebieten kÃ¶nne diese Partikel wiederum den kÃ¼hlende Ef- 
fekt der Sulfat-Aerosole teilweise ausgleichen (z.B. SCHULTZ und FEICHTER, 1997; MYH- 
RE et al., 1988). Ãœbe Gebiete mit hoher Bodenalbedo wie den polaren Gebieten und 
den WÃ¼ste Nordafrikas erzeugen sie ein leicht positives Klimasignal. Insgesamt ist der 
direkte Strahlungseffekt durch Sulfat- und RuÂ§partike in der stÃ¤rke industrialisierten 
Nord-HemisphÃ¤r am deutlichsten. 
Organische Partikel, die aus der Verbrennung von fossilen Rohstoffen wie auch aus der 
Verbrennung von Biomasse in den Subtropen und Tropen hervorgehen, erzeugen aufgrund 
ihrer Ã¼berwiegende Streueigenschaften insgesamt eine globale Strahlungsreduktion von 
-0.03 bis -0.3 W/m2 bzw. -0.07 bis -0.6 w / m 2 .  Das stÃ¤rkst negative Aerosolsignal tritt  
Ã¼be Teilen von SÃ¼damerika Afrika, SÃ¼dasie und Indonesien auf, wo die Verbrennung 
organischen Materials am intensivsten ist. Ãœbe der nordafrikanischen WÃ¼stenzon und 
den schneebedeckten Gebieten des Himalayas haben sie hingegen einen leicht erwÃ¤rmende 
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FÃ¼ mineralische Aerosole, die als Folge der Versteppung in die TroposphÃ¤r gelangen, 
werden SchÃ¤tzwert zwischen -0.6 und +0.4 w / m 2  genannt, auch wenn es hierzu erst sehr 
wenige Untersuchungen gibt (z.B. TEGEN und LACIS, 1996; MILLER und TEGEN, 1998). 
Ihr kurzwelliger Strahlungsantrieb ist positiv Ã¼be den afrikanischen WÃ¼ste und  den 
schneebedeckten Regionen des Himalayas sowie negativ Ã¼be Ozeangebieten, die an Mine- 
ralstaubquellen grenzen, wie z.B. vor der arabischen und nordafrikanischen KÃ¼ste F Ã ¼  den 
kurzwelligen globalen Effekt ergibt sich ein negatives Vorzeichen. Aufgrund ihrer relativen 
GrÃ¶Â haben mineralische Teilchen anders als die meisten anderen Aerosolkomponenten 
einen bedeutenden EinfluÂ auf die langwellige Strahlung. Sie absorbieren besonders im 
Spektralbereich zwischen 8 - 14 u m  und wirken damit hier Ã¤hnlic wie die Treibhausgase 
(TEGEN und LACIS, 1996; MILLER und TEGEN, 1998). Derzeit wird davon ausgegangen, 
daÂ anthropogene Aerosole insgesamt zu einer ErhÃ¶hun der planetaren Albedo und  so- 
mit zu einem negativen direkten Strahlungsantrieb fÃ¼hren Die AbschÃ¤tzunge reichen von 
-0.07 bis zu -1.24 WmP2 im globalen Mittel ( IPCC, 2001). 
Aerosolpartikel haben auÂ§erde einen entscheidenen EinfluÂ auf die Bildung und  die 
Strahlungseigenschaften von Wolken. Da fÃ¼ die Kondensation des Wasserdampfes i n  der 
AtmosphÃ¤r Kondensationskeime vorhanden sein mÃ¼ssen ist die Konzentration der Wol- 
kentrÃ¶pfche (englisch: Cloud Droplet Number Concentration, , ,CDNCN) eng mit  der 
Anzahl der als Kondensationskeime (englisch: Cloud Condensation Nuclei, , ,CCNU) geeig- 
neten Aerosole verknÃ¼pft Aufgrund der Tatsache, daÂ Wolken im solaren Spektralbereich 
hauptsÃ¤chlic streuen und kaum absorbieren, bewirkt eine Zunahme der TrÃ¶pfchenanzah 
eine hÃ¶her optische Dicke der Wolke, was zu einer verstÃ¤rkte Reflexion der Sonnen- 
strahlung und damit zu einer hÃ¶here planetaren Albedo fÃ¼hr (z.B. TWOMEY, 1974; FOU- 
QUART und ISAKA, 1992). Der Zusammenhang wird auch als ,,erster Twomey-Effekt" oder 
,,erster indirekter Effekt" bezeichnet. Diese These wird bestÃ¤tig durch Beobachtungen, 
die entlang von Schiffsrouten gemacht wurden (RADKE et al. ,  1989; KING et al., 1993). Sie 
zeigen eine simultane ErhÃ¶hun der C D N C  und des FlÃ¼ssigkeitsgehalte in den verschmut- 
zen Wolken im Vergleich zu umliegenden, von Schiffsabgasen unbeeinfluoten Wolken. Der 
Ã£zweit Twomey-Effekt" bzw. Ã£zweit indirekte Effekt" besteht darin, daÂ durch die Ver- 
schiebung des Wolkentropfenspektrums zu kleineren TrÃ¶pfche hin die Niederschlagbil- 
dung verringert und damit die Verweildauer der Wolken in der AtmosphÃ¤r erhÃ¶h wird. 
Eine Folge ist die Zunahme des Bedeckungsgrades, die wiederum eine VerÃ¤nderun der 
atmosphÃ¤rische Strahlungsbilanz und des hydrologischen Kreislaufes bewirkt. ZusÃ¤tzlic 
wird die Auswaschung von Aerosolpartikeln aus der AtmosphÃ¤r reduziert, so daÂ ins- 
gesamt auch eine lÃ¤nger Lebensdauer fÃ¼ die Aerosolpartikel resultiert. Beobachtungen 
zeigen z.B., daÂ niedrige Wolken Å¸be dem Nordatlantik genau Å¸be den Korridoren zu- 
genommen haben, in denen Schiffe verkehren (RADKE et  al., 1989). Schiffsabgase sind 
in der maritimen AtmosphÃ¤r die Hauptquelle fÃ¼ anthropogene Aerosolpartikel. Ebenso 
wurde seit den 50er Jahren eine Zunahme der Wolkentypen Altostratus und Altocumulus 
in Regionen nachgewiesen, in denen die hÃ¶chste SOz-Emissionen stattfanden (PARUNGO 
et al., 1994). 
AbschÃ¤tzunge des Einflusses anthropogener Aerosole auf die Wolkenalbedo (,,erster in- 
direkter Ef fek t" )  beschrÃ¤nke sich derzeit im wesentlichen auf Sulfat-Aerosole. Sie agie- 
ren besonders gut als Wolkenkondensationskeime. Nach FEICHTER et al. (1997) betrÃ¤g 
im globalen Jahresmittel der indirekte Strahlungsantrieb am Oberrand der AtmosphÃ¤r 
-0.76 W/m2.  BOUCHER und LOHMANN (1995), JONES und SLINGO (1996) und KIEHL 
et al. (2000) berechnen fÃ¼ Sulfat-Aerosole Werte zwischen -0.3 und -1.8 W/m2.  Die Be- 
rechnungen mit globalen Klimamodellen zeigen die stÃ¤rkste negativen Signale Ã¼be Euro- 
pa, SÃ¼dostasie und der OstkÃ¼st Nordamerikas. Den indirekten Effekt durch organische 
Aerosole schÃ¤tze CHUANG et al. (2000) zwischen -0.52 und -1.16 w / m 2 .  
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Eine Kompensation der hÃ¶here Wolkenalbedo aufgrund des Anstiegs der TrÃ¶pfchen 
zahl ist jedoch mÃ¶glich wenn die beigemengten Aerosole solare Strahlung absorbieren. 
In verschmutzten Wolken existieren dann zwei gegenlÃ¤ufig Effekte. Nach der Studie von 
CHUANG et al. (2000) betrÃ¤g der globale indirekte Strahlungseffekt aufgrund der sola- 
ren Absorption durch RuÂ in Wolken 0.07 W/m2. Die mit der Absorption einhergehende 
ErwÃ¤rmun der Luft kann zur Verdunstung von WolkentrÃ¶pfche fÃ¼hren Dadurch kann 
der indirekte Effekt verringert werden (LOHMANN und FEICHTER, 2001). Postuliert wird 
auch, daÂ die ErwÃ¤rmun der mittleren Troposphare die Wolkenbildung vermindert, weil 
die StabilitÃ¤ der Temperaturschichtung zunimmt. Damit wÃ¼rd die planetare Albedo sin- 
ken und der wÃ¤rmend Effekt solcher Aerosole verstÃ¤rk werden. 
Modellberechnungen zur Quantifizierung der Klimawirkung durch den ,,zweiten indirekten 
Effekt" gibt es erst sehr wenige. JONES et al. (1999) und ROTSTAYN (1999) schÃ¤tze seine 
GrÃ¶Â auf -0.53 bis -2.29 w / m 2 .  Bei einer Kombination der beiden indirekten Effekte 
resultiert ein SchÃ¤tzwer zwischen -1.18 und -2.1 w / m 2 .  Nach LOHMANN et al. (2000) liegt 
die Auswirkung auf den Strahlungshaushalt in diesem Fall nur zwischen 0 und -0.4 W/m2. 
Aufgrund der wenigen Modellstudien und sehr groÂ§e Unsicherheit bei der Beschreibung 
der beteiligten komplexen Prozesse wird im Bericht des I P C C  (2001) fÃ¼ den ,,zweiten 
indirekten Effekt" kein reprÃ¤sentative Wertebereich genannt. 
Insgesamt wird derzeit auf globaler oder hemisphÃ¤rische Skala von einer AbkÃ¼hlun durch 
die indirekte Klimawirkung der troposphÃ¤rische Aerosole ausgegangen. Da die Unsicher- 
heit in der EinschÃ¤tzun der quantitativen Strahlungswirkung des indirekten Aerosolef- 
fektes so groÂ ist, gibt der I P C C  (2001) keinen Mittelwert, sondern nur eine Bandbreite 
von 0 bis -2.0 W/m2 a n  (siehe Abbildung 2.1). 
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Die Arktis ist eine Region, in  der praktisch keine anthropogenen Aerosolquellen vorhanden 
sind. Wotzdem beobachtet man starke jahreszeitliche Schwankungen der troposphÃ¤rische 
Aerosolkonzentration mit einem Minimum in den Monaten Juni bis August und einem 
Maximum in den Monaten MÃ¤r bis Mai. Das Auftreten erhÃ¶hte Aerosolkonzentration 
in der arktischen TroposphÃ¤r ist seit den 50er Jahren unter dem Namen ,,Arctic Haze" 
(Arktischer Dunst) bekannt. 
,Arctic Haze" tritt  in der gesamten Arktis auf, wobei sein Erscheinungsbild sowohl in zeit- 
licher als auch rÃ¤umliche Hinsicht sehr variabel ist (RAATZ, 1984; SHAW, 1982; SHAW, 
1985; SKURATOV, 1997; DREILING und FRIEDERICH, 1997). Das durch eine graubrau- 
ne bis grauschwarze TrÃ¼bun der Luft sichtbare PhÃ¤nome kann in seiner horizontalen 
Ausbreitung sowohl fleckenartig wie auch in groÂ§rÃ¤umige stabilen Schichten auftreten. 
RAATZ (1984) und HEINTZENBERG (1989) beobachteten Haze-Schichten mit einer hori- 
zontalen Ausdehnung von 100 bis 1000 km, wÃ¤hren Auswertungen von DREILING und 
FRIEDERICH (1997) solche von einigen 10 km zeigen. Messungen wÃ¤hren der ASTAR- 
2000-Kampagne konnten sogar kleinskalige InhomogenitÃ¤te von wenigen hundert Metern 
nachweisen (YAMANOUCHI, 2000; HERBER, 2000). Das Vertikalprofil der Aerosolkonzen- 
tration weist eine starke Strukturierung bis in die freie Troposphare auf (LEITERER et al., 
1997; NAGEL und HERBER, 1998). WÃ¤hren ,,Arctic Haze"-Ereignissen kÃ¶nne Aerosol- 
konzentrationen erreicht werden, die vergleichbar mit denen in den Industrieregionen sind. 
2. TroposphÃ¤risch Aerosoleigenschaften 
Ursache des ,,Arctic Haze" 
Der erhÃ¶ht Aerosolgehalt in der arktischen TroposphÃ¤r resultiert aus dem Transport 
schadstoffbelasteter Luftmassen aus den Industriegebieten der mittleren Breiten i n  die 
Polarregion. Der grundlegende Antriebsmechanismus fÃ¼ die Transportprozesse ist der 
starke Unterschied im Strahlungsbudget zwischen Aquator und den Polarregionen und 
den daraus resultierenden langen planetarischen Wellen (Robby-Wellen) in der mittleren 
und oberen TroposphÃ¤re Besondere Bedeutung fÃ¼ die jahreszeitliche Variation der Aero- 
solkonzentration in der Arktis hat die Lage der Polarfront, eine barokline Zone mit sehr 
starken horizontalen Temperaturgradienten zwischen tropischen und polaren Luftmassen 
(Abbildung 2.2). WÃ¤hren des Sommers liegt sie zwischen 60' und 70Â° und isoliert weit- 
gehend die Polarluft gegen die wÃ¤rmere und aerosolhaltigen Luftmassen aus den niederen 
Breiten. Haze-Ereignisse sind dann in der Arktis sehr selten. Im Winter dagegen verlagert 
sich die Polarfront nach SÃ¼de bis auf 40' bis 50Â° und schlieat dann auch Quellgebiete 
anthropogener Aerosole ein, wie beispielsweise Mitteleuropa, Euroasien und die amerika- 
nische bzw. kanadische OstkÃ¼st (INVERSON und JORANGER, 1985). 
Die strahlungsbedingte meridionale Temperaturverteilung mit einem WÃ¤rmeÃ¼bersch in 
Ã„quatornÃ¤ und einem WÃ¤rmedefizi am Pol fÃ¼hr gemÃ¤ dem thermischen Windgesetz 
dazu, daÂ der geostrophische Wind mit der HÃ¶h auf westliche Richtung dreht und bis 
zur Tropopause an Geschwindigkeit zunimmt. Dementsprechend zeigt die mittlere absolu- 
te Topographie der 500 hPa-FlÃ¤ch der Nordhalbkugel niedrige Werte Ã¼be dem Pol bzw. 
den polarnahen Gebieten, hohe Werte Ã¼be den niedrigen Breiten und dazwischen die brei- 
te Westwindzone (Abbildung 2.2). Im Winter ist der meridionale Temperaturunterschied 
aufgrund der vorherrschenden Polarnacht in den hohen Breiten besonders groi3, wodurch 
das DruckgefÃ¤ll stÃ¤rke ausgeprÃ¤g ist als im Sommer. Die notwendigen meridionalen 
WÃ¤rmetransport kÃ¶nne bei einer Ã¼berwiegen zonalen StrÃ¶mun in den mittleren Brei- 
ten nicht bewerkstelligt werden. Als Folge davon wÃ¤chs der Temperaturkontrast quer zur 
Westwindzone im Bereich der Polarfront zeitlich an. Man kann nun mathematisch zeigen, 
daÂ ein barokliner westlicher Grundstrom oberhalb eines kritischen Wertes des meridiona- 
len Temperaturgradienten instabil wird gegenÃ¼be Ã¼berlagerte Wellen. Dieser Grenzwert 
betrÃ¤g etwa 6 K/1000 km. Wird er Ã¼berschritten so wachsen die Amplituden der Wellen, 
und aus kurzen Wellen entstehen gut ausgeprÃ¤gt lange Wellen mit abgeschlossenen zyklo- 
nalen und antizyklonalen Wirbeln, die entweder nur langsam wandern oder lÃ¤nger Zeit 
stationÃ¤ bleiben. Nicht selten ergeben sich durch sogenannte ,,Cut-off-Prozesse" Verteilun- 
gen der HÃ¶henstrÃ¶mu in 0-Form bzw. grÃ¶Â§e Bockbildungen. Korrespondierend dazu 
findet man im Bodenfeld umfangreiche quasistationÃ¤r Tiefdruck- und Hochdruckgebiete. 
Sowohl am Boden wie auch in der HÃ¶h ist die durchgehende zonale StrÃ¶mun weitest- 
gehend blockiert. Dadurch ist ein effektiver meridionaler Luftmassenaustausch zwischen 
den sÃ¼dliche und nÃ¶rdliche Breiten mÃ¶glich Aerosolhaltige Luftmassen der mittleren 
Breiten gelangen dann im Zusammenhang mit WarmluftvorstÃ¶!3e bis in die Polargebiete. 
Typische Transportwege im Winter und FrÃ¼hjahr entlang derer die aerosolhaltigen Luft- 
massen aus den Quellgebieten Europas, Sibiriens und Nordamerikas in die Arktis gelangen, 
sind hÃ¤ufi mit stabilen Hochdruckgebieten im mittleren Bodenfeld verbunden (Abbil- 
dung 2.3). Sie liegen Ã¼be Mittel- und Osteuropa sowie Ã¼be Nordamerika und haben ihre 
primÃ¤r Ursache in einer starken AuskÃ¼hlun der Kontinente wÃ¤hren des Winters. Vor 
allem das asiatische Hochdruckgebiet bewirkt zusammen mit dem Islandtief einen effek- 
tiven Transport von anthropogenen Gasen und Aerosolen in die Polarregionen (HARRIS, 
1994; VINOGRADOVA und EGOROV, 1996). 
Je nach Quellgebiet und Transportweg der anthropogen erzeugten Aerosole kann es zur 
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Anreicherung in unterschiedlichen HÃ¶he der arktischen TroposphÃ¤r kommen. Entschei- 
dend ist hierbei die Lage der Polarfront. Generell gleitet die relativ warme Luft aus  den 
subtropischen und mittleren Breiten beim meridionalen Transport in die Arktis auf  die 
kÃ¤lter polare Luft auf. Ein Luftpaket, das nÃ¶rdlic der Polarfront startet, wird dabei nicht 
besonders stark angehoben, da  der Temperaturunterschied zwischen Quell- und Zielgebiet 
nicht sehr groÂ ist. Stammt das Luftpaket jedoch aus Gebieten sÃ¼dlic der Polarfront, 
erfÃ¤hr es aufgrund des groÂ§e horizontalen Temperaturgradienten an der Polarfront eine 
starke Anhebung. Sofern es bei der Anhebung nicht zu Niederschlag und somit zur Aus- 
waschung der Aerosole kommt, lassen sich Aerosolschichten dann auch in grÃ–i3ere HÃ¶he 
der TroposphÃ¤r finden. 
Die vertikale Verteilung und Verweilzeit der Aerosole werden nicht nur bestimmt von den 
meteorologischen Bedingungen (Temperaturschichtung, Wind, Feuchte und Niederschlag), 
die wÃ¤hren des Transportes der anthropogenen Aerosole aus den mittleren Breiten i n  die 
Polarregionen herrschen, sondern auch von denen vor Ort. Das Fehlen der Sonnenstrahlung 
im Winter und zu Beginn des FrÃ¼hjahr sorgt fÃ¼ eine starke AbkÃ¼hlun der OberflÃ¤ch 
und der bodennahen Luftschichten. Bei windschwacher Hochdruckwetterlage fÃ¼hr dies zur 
Ausbildung einer sehr stabilen Luftschichtung mit einer ausgeprÃ¤gte bodennahen Tem- 
peraturinversion, die die freie AtmosphÃ¤r von der atmosphÃ¤rische Grenzschicht trennt. 
Dadurch kÃ¶nne sich die aus den mittleren Breiten herantransportierten, anthopogenen 
Aerosole und Gase lange in der arktischen TroposphÃ¤r halten, d a  Abbaumechanismen 
wie vertikale turbulente Durchmischung und Auswaschung durch NiederschlÃ¤g wÃ¤hren 
dieser Zeit fast vollstÃ¤ndi fehlen. Die Verweilzeit der Aerosole kann mehrere Wochen 
betragen (nach SHAW et al. (1993) bis zu 30 Tage). 
Die vertikale Struktur des arktischen Aerosols ist eng mit der Lage und den Entstehung- 
Prozessen von Temperaturinversionen und Bereichen mit Isothermie verbunden. So ist 
,Arctic Haze" hÃ¤ufi in mehreren, scharf abgegrenzten Schichten entweder in der Grenz- 
schicht direkt unterhalb der Bodeninversion oder unmittelbar ober- und unterhalb einer 
Abbildung 2.2.: Mittlere absolute Topographie der 500 hPa-FlÃ¤ch (in gpdm) mit eingezeichneter, mitt- 
lere Lage der Polarfront im Januar (links) und Juli (rechts) nach Raatz (1991). 
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Abbildung 2.3.: Schematische Darstellung der mittleren Verteilung des Bodendruckes (in hPa) und der 
vorherrschenden StrÃ¶mungsrichtunge im Winter (nach Raatz, 1991) 
angehobenen Inversion zu finden. 
Mit Anbruch des Polartages kann sich die Aerosolkonzentration in der arktischen Tro- 
posphÃ¤r durch das Einsetzen photochemischer Reaktionen weiter erhÃ¶hen Unter dem 
Einfluii der Sonneneinstrahlung oxidiert anthropogenes Schwefeldioxid (SOa) in der Gas- 
phase zu Sulfat, welches entweder auf bereits vorhandenen Aerosolen kondensiert oder 
durch homogene Nukleation kleine Partikel bildet (HEINTZENBERG et al., 1981; LEITE- 
RER und GRAESER, 1990; COVERT und HEINTZENBERG, 1993). 
Eigenschaften des ,,Arctic Haze" 
Seit den 70er Jahren sind zahlreiche Mefikampagnen unternommen worden, um genauere 
Informationen uber die physikalisch-chemischen und optischen Eigenschaften des ,,Arctic 
Haze" sowie seiner Entstehung zu gewinnen. Die Tabelle 2.1 zeigt die von verschiedenen 
Autoren verÃ¶ffentlichte optischen Parameter, die aus Messungen wÃ¤hren ,,Arctic Ha- 
zeL1-Ereignissen im Winter und FrÃ¼hjah bestimmt wurden. ZusÃ¤tzlic sind Werte dieser 
GrÃ¶fie angegeben, die auf Berechnungen mit Aerosolmodellen basieren. Mit Ausnahme 
von SHAW et al. (1993) erfolgen Angaben nur fÃ¼ bestimmte WellenlÃ¤nge im sichtbaren 
Spektralbereich, Ãœberwiegen fÃ¼ A = 0.55 pm. 
Wie aus der Tabelle 2.1 ersichtlich ist, schwankt die aus Messungen abgeleitete Einfach- 
streualbedo zwischen 0.77 und 0.97. Typische Werte des Extinktionkoeffizienten uevt in- 
nerhalb von ,,Arctic HazeGL-Schichten liegen bei einer WellenlÃ¤ng von 0.5 p m  zwischen 
0.04 und 0.11 k m 1 .  SKURATOV (1997) bestimmte aus Flugzeugmessungen uber der ka- 
nadischen und russischen Arktis fÃ¼ uext Werte von bis zu 0.3 k m 1  (bei 0.5 pm) in- 
nerhalb einzelner Haze-Schichten. Starker Haze mit einem Extinktionkoeffizienten ued > 
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0.1 k m 1  ist im FrÃ¼hjah vor allem nÃ¶rdlic von etwa 80Â° nachweisbar (DUTTON e t  al., 
1989; LEITERER und GRAESER, 1990; NAGEL und HERBER, 1998). Die Angaben Å¸be den 
Streukoeffizienten bei 0.55 p m  befinden sich im Bereich zwischen 0.01 und 0.082 k m 1 .  
Die Bestimmung des Absorptionskoeffizienten ist eher selten, wobei Werte zwischen 0.001 
und 0.039 k m 1  genannt werden. FÃ¼ den Asymmetriefaktor werden Angaben von 0.62 - 
0.81 bei 0.5 ,um bzw. 0.8 pn gemacht. 
Die Grofienordnung der vertikal aufintegierten, optischen Dicke S\ bei 0.5 p m  variiert im 
Haze-Fall zwischen 0.1 und 0.45 (z.B. LEITERER und GRAESER, 1990; LEITERER, 1991; 
BODHAINE und DUTTON, 1993). In der arktischen TroposphÃ¤r wurden in Luftschichten 
mit einer vertikalen Ausdehnung von 0.5 bis 3 km aber auch aerosoloptische Dicken von 
bis zu 0.7 beobachtet (DUTTON et al., 1989; NAGEL, 1999). Messungen im UV- und sicht- 
baren Bereich zeigen eine Abnahme der optischen Dicke mit zunehmender WellenlÃ¤nge 
Im mittleren Infrarot (bei etwa 10 um)  ergeben Messungen mit dem FTIR (Fourier Trans- 
ported InfraRed Spectrometer) Werte, die um etwa einen Faktor 10 kleiner sind als bei 
0.5 p m  (BECKER et al., 1999). 
Angaben Å¸be die chemische Zusammensetzung des ,,Arctic Haze" sind z.B. bei ROSEN 
et al., 1980; BARRIE, 1986; BARRIE, 1996; HEINTZENBERG, 1989; SHAW et al., 1993; 
JAESCHKE et al., 1997; NAGEL und HERBER, 1998; A M A P ,  1998 zu finden. Danach ist 
der arktische Dunst im FrÃ¼hjah charakterisiert durch eine hohe Sulfatkonzentration, die 
80 bis 90% betragen kann. Die Hauptquelle sind die anthropogenen Emissionen von SO2 
aus den Ballungszentren der mittleren Breiten. Es wird geschÃ¤tzt daÂ 74% des Schwefels 
als SO2 und 26% als Sulfat in die Arktis gelangt. Das SOz kann in der Gasphase zu Sulfat 
oxidieren und dann auf schon bestehenden Aerosolen kondensieren oder durch homogene 
Nukleation neue Partikel bilden. Der Ãœberwiegend Teil der Sulfataerosole entsteht jedoch 
durch Oxidation von SOa in Wolken. Beobachtungdaten in der Arktis ergeben einen Anteil 
der Sulfataerosole an der Masse aller Aerosole von 75% (WARNECK, 1988). 
Eine weitere, im Zusammenhang mit der Beeinflussung der Strahlung bedeutende Substanz 
des ,,Arctic Haze" stellt der RuÂ dar. Er  stammt ebenfalls Ã¼berwiegen aus Verbrennungs- 
Prozessen in den angrenzenden Industriestaaten. Weitere Bestandteile sind Seesalz, Nitrate 
aus Oxidation von Stickoxiden und in sehr geringen Mengen Mineralien. 
Die GrÃ¶fienverteilun des Aerosols im arktischen FrÃ¼hjah ist bimodal mit Teilchen im 
Nucleation-Mode und im Accumulation-Mode (z.B. SHAW et al., 1993; NAGEL und HER- 
BER, 1998). Dabei sind Teilchen im Accumulation-Mode dominierend (2.B. HEINTZEN- 
BERG et  al., 1981; OTTAR et  al., 1986; DREILING und FRIEDERICH, 1997). Insbesondere 
in der Grenzschicht kommt es zu einer Verarmung an kleinen Teilchen (Nucleation-Mode), 
da  sich diese Teilchen bereits durch den AlterungsprozeÂ zu grÃ¶Â§er Partikeln formiert 
haben (KoagulationsprozeÂ§ und eine Neubildung aus der Gasphase durch die in der Ark- 
tis vorherrschend trockene, kalte Luft und der fehlenden Sonneneinstrahlung im Winter 
und beginnenden FrÃ¼hjah eingeschrÃ¤nk ist. GrÃ–Ber Partikel (Coarse-Mode) sind selten, 
da  sie wÃ¤hren des Transportes in die Arktis durch Sedimentation aus der AtmosphÃ¤r 
weitgehend eliminiert wurden. 
Bisherige Untersuchungen zum Strahlungsantrieb durch ,,Arctic Haze" 
Seit Anfang der 80er Jahre wird auf der Basis von Messungen und Modellen der direkte 
Strahlungseffekt des arktischen Dunstes untersucht. Es soll abgeschÃ¤tz werden, ob die 
arktischen Aerosole die bodennahen Luftschichten erwÃ¤rme oder abkÃ¼hle und somit 
den Treibhauseffekt verstÃ¤rke oder verringern. 










































































Tabelle 2.1.: FÃ¼ verschiedene WellenlÃ¤nge A sind der Absorptions- (gaba), Streu- (amu} und Extinkti- 
onskoeffizient (uext) sowie die Einfachstreualbedo ui und der Asymmetrieparameter g fÃ¼ trockenes Aerosol 
angegeben. 
2.4. ,,Arctic Haze" 
















































75"N,  April 











70.0Â°N 15. April 
70.OoN, 15, April, 
Ru5 im Schnee 
0.1 - 0.3 Arktis 
MÃ¤r - April 
Bemerkung e 
72.6'N 156.9'W: 
15. MÃ¤rz 6""- = 0.26 
72.6'N 156.g0W: 
17. MÃ¤rz J+ = 0.17 
74.0Â° 25.0Â°E 
31. MÃ¤rz J+ = 0.31 






Tabelle 2.2.: VerÃ¶ffentlichunge verschiedener Autoren Ã¼be den kurzwelligen Strahlungsantrieb durch 
Arc t ic  Haze" am Oberrand der AtmosphÃ¤r ( A F t o Ã £  und an der ErdoberflÃ¤ch ( A F a r f )  sowie die ae- 
rosolbedingte atmosphÃ¤risch ErwÃ¤rmungsrat ( A H a t m o )  Hierbei sind Jabs die optische Dicke durch die 
Absorption der Aerosole bei der WellenlÃ¤ng 0.55 Pm 0 der Zenitwinkel und A die Bodenalbedo. J+ gibt 
die aerosoloptische Dicke bei 0.5 u m  an. Die Messungen wurden mit dem Flugzeug durchgefÃ¼hrt 
A A F ~ ~ ~  
W/m2 
A F , , ~  
w / m 2  
A H ~ ~ ~ ~  
K/Tag 
2. Troposp~~a.rische Aerosoleigenschaften 
Tabelle 2.2 zeigt eine Auswahl von VerÃ¶ffentlichunge der letzten zwei Jahrzehnte, in 
denen der direkte Strahlungsantrieb durch Ã£Arcti Haze" untersucht wurde. Die Ergebnisse 
basieren auf Berechnungen mit eindimensionalen Strahlungstransportmodellen oder auf 
Messungen fÃ¼ den solaren Spektralbereich bei wolkenlosem Himmel. 
Nach den ld-Strahhmgstransportberechnungen fÃ¼hr der direkte Aerosoleffekt im arkti- 
schen FrÃ¼hjah zu einer Erwarmung der Atmosphare und zu einer leichten AbkÃ¼hlun an 
der ErdoberflÃ¤che Die atmosphÃ¤risch Absorption solarer Strahlung durch die Aerosole 
betrÃ¤g im Tagesmittel 2 bis 20 W/m2,  wodurch sich die Luft bis 1.8 K/Tag aufheizen 
kann. Verantwortlich hierfÃ¼ sind Ã¼berwiegen ruÂ§haltig Partikel, die die solare Strahlung 
besonders stark absorbieren. Die AbkÃ¼hlun am Boden resultiert aus der AbschwÃ¤chun 
der solaren Einstrahlung um -1 bis -6 W/m2.  Der Strahlungsantrieb und die Erwarmungs- 
rate durch die arktischen Aerosole hangt von mehreren Faktoren ab. Von entscheidener 
Bedeutung sind dabei die optischen Aerosoleigenschaften, die durch die Konzentration, 
die chemische Zusammensetzung und die GrÃ¶fienverteilun der Aerosole sowie die relative 
Luftfeuchtigkeit bestimmt werden. Neben der HÃ¶henverteilun der Aerosole beeinflussen 
auch der Sonnenstand und die Bodenalbedo den direkten Aerosoleffekt. So fÃ¼hr bei- 
spielsweise eine stark reflektierende OberflÃ¤ch (2.B. Schnee- oder Eisoberflache) zu einer 
verstÃ¤rkte solaren Absorption in der Haze-Schicht. Zudem kommt es nach BLANCHET und 
LIST (1987) durch trockene und feuchte Deposition zu einer Anreicherung der im ,,Arc- 
tic Haze" vorhandenen Rufipartikel auf der arktischen Schneeoberflache. Untersuchungen 
von CLARKE et al. (1984) zeigen, daÂ infolge der Kontimiuation der Schneeoberflache 
mit Ruflpartikeln die Absorption kurzwelliger Strahlung a n  der ErdoberflÃ¤ch um 1 bis 
8 W/m2 erhÃ¶h wird, was zu einer ErwÃ¤rmun der OberflÃ¤ch fÃ¼hre kann. Nach MAC- 
CRACKEN et al. (1986) und EMERY et al. (1992) kann die atmosphÃ¤risch Erwarmung im 
Kurzwelligen die abwartsgerichtete langwellige Strahlung erhÃ¶hen und die AbschwÃ¤chun 
der kurzwelligen Strahlung am Boden teilweise oder ganz kompensieren. 
Die Wechselwirkung zwischen trockenen ,,Arctic Hazel'-Teilchen und der langwelligen 
Strahlung (>4 um) ist vernachlÃ¤ssigbar da  die Partikel zu klein sind (SHAW, 1982; BLAN- 
CHET, 1989). Bei hoher relativer Feuchte (RH > 99%) entstehen aus den ,,Arctic Ha- 
zeK-Partikel kleine TrÃ¶pfche oder Eiskristalle. wodurch die aerosoloptische Dicke im In- 
fraroten Ã¤hnlic hohe Werte wie im Sichtbaren erreicht (BLANCHET und LIST, 1987). 
Gleichzeitig nimmt aber auch die langwellige AbkÃ¼hlun in der Haze-Schicht deutlich zu. 
Eine realistische Abschatzung der Klimawirksamkeit von Aerosolen ist nur mit Hilfe von 
dreidimensionalen Klimamodellen mÃ¶glich Bei der Untersuchung der direkten Klimawir- 
kung von ;,Arctic Haze" mit einem globalen Klimamodell nimmt BLANCHET (1989) eine 
horizontal homogene Aerosolverteilung in den untersten 5 km der TroposphÃ¤r nÃ¶rdlic 
von 60Â° an. Dabei setzt sich das Aerosol aus 6.10 pg/m3 Sulfat und 0.40 ug/m3 RuÂ 
zusammen. Eine Simulation der Monate MÃ¤r bis Mai zeigt einen positiven kurzwelligen 
Strahlungsantrieb am Oberrand der Atmosphare mit einem Maximum von 6 bis 8 w / m 2  
Ã¼be dem nÃ¶rdliche Alaska und den kanadischen Inseln sowie einem Minimum von 2 bis 
4 W/m2 Ã¼be dem wolkenreicheren Nordeuopa und dem GrÃ¶nlandplateau Durch die RÃ¼ck 
wirkungen auf die BewÃ¶lkun und auf die Feuchte variert die absorbierte solare Strahlung 
an der ErdoberflÃ¤ch um +/-25 W/m2. In den Tropospharenschichten unterhalb etwa 5 
km werden mittlere solare Erwarmungsraten von 0.1 - 0.3 K/Tag berechnet, wodurch die 
Lufttemperatur um 1 bis 2OC ansteigt. 
3. Messung und Modellierung troposphÃ¤rische 
Aerosole 
FÃ¼ die Bestimmung der Klimawirksamkeit von Aerosolen ist die Kenntnis Ã¼be die zeit- 
liche und rÃ¤umlich Verteilung der klimarelevanten Aerosolparameter Voraussetzung. Die 
MÃ¶glichkeite ihrer meÃŸtechnische Erfassung werden zu Beginn des Kapitels kurz vorge- 
stellt. Anschliefiend folgt ein Ãœberblic Ã¼be die verschiedenen Methoden wie derzeit die 
direkte und indirekte Wirkung von Aerosolen in globalen und regionalen Klimamodellen 
berÃ¼cksichtig wird. 
3.1. MeÃŸverfahre fÃ¼ Aerosole 
Es gibt unterschiedliche MeÃŸverfahre zur experimentellen Bestimmung der klimarelevan- 
ten Parameter troposphÃ¤rische Aerosole. Diese werden auf diversen Plattformen (Boden. 
Flugzeug, Ballon, Satelliten) eingesetzt. 
Mit sogenannten In-situ-Mehystemen lassen sich Aerosole direkt vor Ort beproben und 
messen. Hierzu zÃ¤hle MeÃŸinstrument wie das Nephelometer, das Absorptionsphotometer 
und der PartikelzÃ¤hler Bei diesen MefigerÃ¤te wird die zu untersuchende Luft aus ihrer 
unmittelbaren Umgebung angesogen und mit einem Laser beleuchtet. Aus der Streueigen- 
schaft der Teilchen wird dann mit dem PartikelzÃ¤hle die GrÃ¶ÃŸenverteilu der Aerosole 
bestimmt. Das Nephelometer miÂ§ die Streu- und RÃ¼ckstreukoeffiziente und das Absorp- 
tionsphotometer den Absorptionkoeffizienten, je nach Instrument a n  einer oder mehreren 
WellenlÃ¤nge im sichtbaren Spektralbereich. Die Proben sind jedoch im starken MaÃ von 
der ~ e o k e t r i e  des EinstrÃ¶mungskanal beeinfluÃŸt So kÃ¶nne auf dem Weg in das GerÃ¤ 
Teilchenfraktionen vernichtet und die Ergebnisse verfÃ¤lsch werden, was insbesondere fÃ¼ 
Partikel mit einem Radius r > 1 pm gilt (BUGALHO et al., 1998). 
Bei Impaktoren (Filtern) wird ebenfalls Luft angesaugt und die darin enthaltende Par- 
tikel bleiben in AbhÃ¤ngigkei von den Filtereigenschaften (z.B. der PorositÃ¤t am Filter 
hÃ¤ngen Allerdings lÃ¤Â sich mit dieser Methode je nach Filtermaterial nur ein bestimmter 
GrÃ¶fienbereic der Aerosole nachweisen. Eine Weiterentwicklung stellt der Kaskadenim- 
paktor dar. Hier sind einzelne Filterstufen aerodynamisch so angeordnet, daÂ zunÃ¤chs 
die grÃ–8ere Teilchen auf den ersten Stufen und die kleineren auf weiter hinterliegenden 
Stufen abgeschieden werden. Somit kÃ¶nne mit diesem Instrument auch GrÃ¶fienverteilun 
gen gemessen werden. Die Aerosolmasse der einzelnen GrÃ¶8enverteilunge lÃ¤Â sich durch 
anschliessenes Wiegen bestimmen. Die elementare Zusammensetzung kann beispielsweise 
mittels RÃ¶ntgenfluoreszensspektroskopi und einzelne Partikel mittels Elektronenmikro- 
skopie untersucht werden. 
Die bisher beschriebenen Methoden stellen Messungen von Aerosoleigenschaften im be- 
grenzten Luftvolumen dar. Mit Fernerkundungsverfahren wie dem Lidar (,,light detection 
and ranging"), Photometer und Radiometer sind Messungen in der atmosphÃ¤rische SÃ¤ul 
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mÃ¶glich Bei optisch aktiven Meherfahren wie dem Lidar wird vom MeBinstrument ak- 
tiv emittiertes, monochromatisches Licht (Laserpuls) nach Wechselwirkung mit d e n  Luft- 
molekÃ¼le und den Aerosolteilchen dedektiert. Radiometer und Photometer sind passive 
Meoverfahren, bei denen das MeÂ§gerÃ als Detektor passiver Strahlungsquellen (Sonne, 
Mond, Sterne, Wolken) dient. 
Aus atmosphÃ¤rische Transmissionsmessungen mit dem Photometer erhÃ¤l man die op- 
tische Dicke und daraus abgeleitet die aerosoloptische Dicke als columnare GrÃ¶Â fÃ¼ die 
gesamte durchstrahlte AtmosphÃ¤re Die Phasenfunktion bzw. der Asymmetriefaktor des 
Aerosols lassen sich ebenfalls aus den Photometermessungen ableiten. 
Vertikalprofile des Extinktions- und Ruckstreukoeffizienten kÃ¶nne mittels Raman-Lidar 
bestimmt werden. Aus Lidar- und Photometermessungen abgeleitete optische Dicken las- 
sen sich gut vergleichen. Die Messungen mit Lidar und Photometer beschrÃ¤nke sich auf 
einzelne WellenlÃ¤nge im nahen ultravioletten, sichtbaren und nahen infraroten Spektral- 
bereich zwischen 0.3 und 1.2 um. Mit den FTIR sind Messungen der optischen Dicke von 
Aerosolen im mittleren Infrarot zwischen 8 und 12 pm mÃ¶glic (BECKER et al., 1999). 
Mit den Fernerkundungsverfahren Lidar, Photometer und FTIR kann die zeitliche Ent- 
wicklung des troposphÃ¤rische Aerosols sowie die vertikale Verteilung hochaufgelÃ¶s auf- 
gezeichnet werden, jedoch handelt es sich nur um Punktmessungen. SatellitengestÃ¼tzt 
Messungen erlauben hingegen eine Aussage Ã¼be die globale horizontale und vertikale 
Verteilung der Aerosole. Seit Ende 1984 miÂ§ der SAGE 11-Sensor (Stratospheric Aerosol 
and Gas Experiment 11) bei jedem Sonnenauf- und -untergang die durch die Erdatmo- 
sphÃ¤r geschwÃ¤cht Solarstrahlung bei 10 WellenlÃ¤nge in dem Spektralbereich von 0.385 
bis 1.020 p m  (MCCORMICK und WANG, 1995). Dabei reicht die globale Abtastung der 
Erde bis zu einer geographischen Breite von etwa 76ON. Aus den Transmissionsmessun- 
gen kÃ¶nne Aerosol-Extinktionsprofile mit einer vertikalen AuflÃ¶sun von 1 km abgeleitet 
werden. Durch Integration dieser Profile in einem HÃ¶henbereic von der Tropospause bis 
40 km kann so die spektrale stratosphÃ¤risch optische Dicke des Aerosols bestimmt wer- 
den. Auch Sensoren wie z.B. auf METEOSAT (DULAC et al., 1992), AVHRR (IGONATOV 
et al., 1995; HURSAR et al., 1997), TOMS (HSU et al., 1996) oder GOME (Guzzi  et al., 
1998) liefern operationell die aerosoloptische Dicke in der StratosphÃ¤r bei ausgewÃ¤hlte 
WellenlÃ¤ngen 
Durch den verstÃ¤rkte Einsatz von satellitengestutzter Lidartechnik sollen in  den nÃ¤chste 
Jahren Aerosole und Wolken bis zum Erdboden und mit hÃ¶here vertikaler und horizonta- 
ler AuflÃ¶sun gemessen werden. In diesem Zusammenhang seien die Projekte PICASSO- 
CENA (Pathfinder Instruments for Clouds and Aerosol Spaceborne Observation - Climato- 
logies Etendue des Nuages et  des Aerosol) und GLAS (Geoscience Laser Altimeter System) 
genannt. Der Abtastbereich des am Bord des ICESat (Ice, Cloud and Land Elevation Sa- 
tellite) befindlichen Lidarsystem GLAS wird bis zur einer geographischen Breite von 86ON 
reichen, so daÂ dann auch Aussagen Ã¼be die zeitliche und rÃ¤umlich Aerosolverteilung in 
den Polarbereichen mÃ¶glic sind. 
Die im Rahmen der ASTAR 2000 Kampagne durchgefÃ¼hrte Messungen werden in Kapi- 
tel 7 vorgestellt. Dort wird auch eine MÃ¶glichkei aufgezeigt, wie durch Kombination von 
Messungen untereinander als auch von Messung und Modellvorstellungen ein Aerosolda- 
tensatz abgeleitet werden kann. 
3.2. Modellierung der Klimawirkung von Aerosolen 
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Ein wichtiges Hilfsmittel zum VerstÃ¤ndi der Wirkung von Aerosole auf den Strahlungs- 
und Energiehaushalt des Systems Erde-AtmosphÃ¤r sind dreidimensionale Klimamodelle, 
die in verschiedenen Varianten betrieben werden. Mit ihnen kann untersucht werden, wie 
Aerosole in das komplexe Wechselspiel von Strahlung, AtmosphÃ¤rendynamik BewÃ¶lkung 
NiederschlÃ¤g sowie den Energie- und Wasseraustausch zwischen OberflÃ¤ch und Atmo- 
sphÃ¤r entsprechend dem gegenwÃ¤rtigen wissenschaftlichen Kenntnisstand eingreifen. 
Der EinfluÂ der Aerosole lÃ¤B sich in der Strahlungs- und Wolkenparametrierung des Kli- 
mamodells berÃ¼cksichtigen Zur Quantifizierung des Strahlungsantriebes durch Aeroso- 
le muÂ die Strahlungstransportgleichung gelÃ¶s werden, die in Abschnitt 4.2.1 genauer 
erlÃ¤uter wird. Sie beschreibt, auf welche Weise kurzwellige Strahlung in der AtmosphÃ¤r 
absorbiert, gestreut und reflekiert und langwellige Strahlung absorbiert und emittiert wird. 
EingangsgrÃ¶Â§ fÃ¼ die Strahlungstransportgleichung sind die optischen Parameter (opti- 
sche Dicke 5 bzw. Extinktionskoeffizient ueZt, Einfachstreualbedo W und Phasenfunktion 
P bzw. der Asymmetriefaktor g). 
Direkte Klimawirkung 
Die Effekte des direkten Strahlungsantriebes hÃ¤nge unmittelbar von den optischen Pa- 
rametern der Aerosole ab. Sie mÃ¼sse nicht nur fÃ¼ den gesamten terrestrischen und sola- 
ren WellenlÃ¤ngenbereich sondern auch fÃ¼ jeden Zeitschrift dreidimensional bereitgestellt 
werden. Solche Felder der optischen Parameter kÃ¶nne derzeit durch Messungen nicht 
zur VerfÃ¼gun gestellt werden. Dies liegt zum einen a n  dem begrenzten MeBbereich der 
Instrumente, zum anderen liefern viele Messungen hÃ¤ufi nur punktuelle Informationen, 
die teilweise nicht einmal zeitlich kontinuierlich erfolgen. Globale Messungen optischer 
Aerosolparameter durch Satelliten sind gegenwÃ¤rti nur eingeschrÃ¤nk verwendbar. Ins- 
besondere in den Polarregionen ist es aufgrund mangelnder MeBnetze besonders schwierig 
oder sogar unmÃ¶glich diese Parameter bereitzustellen. 
Eine MÃ¶glichkeit den direkten Aerosoleffekt in globalen Klimamodellen trotzdem zu 
berÃ¼cksichtigen bieten Aerosolklimatologien. Sie enthalten globale mittlere Verteilungen 
der optischen Aerosolparameter. Das atmosphÃ¤risch Aerosol wird zunÃ¤chs in Komponen- 
ten zerlegt, die durch ihre Quellen, ihre Verweilzeit in der AtmosphÃ¤r und durch ihre Ab- 
lagerung (Deposition) charakterisiert sind. Jeder Komponente ist ein wellenlÃ¤ngenabhÃ¤ng 
ger Brechungsindex und eine GrÃ¶fienverteilun (Log-Normal-Verteilung) eindeutig zuge- 
ordnet. Unter der Annahme kugelfÃ¶rmige Partikel werden daraus mit Hilfe der Mie- 
Theorie die klimarelevanten optischen Parameter fÃ¼ jede Komponente berechnet. Bei den 
Komponenten handelt es sich nicht um chemisch reine Verbindungen, sondern um typi- 
sche Bausteine, die, in unterschiedlicher Art und Menge zusammengesetzt, Aerosoltypen 
ergeben, die fÃ¼ bestimmte regionale VerhÃ¤ltniss charakteristisch sind. Dieser LÃ¶sungs 
satz folgt der Definition von Aerosoltypen als eine externe Mischung interngemischter 
Aerosolkomponenten (DEEPACK und GERBER, 1983). 
Auf der Grundlage von Flug- und Bodenmessungen der Konzentration, der GrÃ¶fienver 
teilung und optischer Eigenschaften von Aerosolen wurde in den 70er Jahren begonnen, 
troposphÃ¤risch Aerosoltypen zu modellieren. Als einer der ersten stellten TOON und POL- 
LACK (1976) aus der Mischung von sechs,verschiedenen Aerosolkomponenten die optischen 
Eigenschaften fÃ¼ fÃ¼n Aerosoltypen im WellenlÃ¤ngenbereic von 0.2 bis 40 ,um bereit, al- 
lerdings ohne die FeuchteabhÃ¤ngigkei der optischen Parameter zu berÃ¼cksichtigen 
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In Anlehnung der Empfehlung des WCP 1980 (World Climate Project) kombinierten 
TANRE et al. (1984) aus vier Aerosolen (kontinentales, maritimes, urbanes und rnine- 
ralisches Aerosol) und drei gut durchmischten Hintergrundaerosolen (troposphÃ¤risches 
stratosphÃ¤rische und vulkanisches) 5 Aerosoltypen: Ein kontinentales, maritimes, urbanes 
und vulkanisches Aerosol sowie ein stratosphÃ¤rische Hintergrundaerosol. Mit Annahmen 
Ã¼be die geographische Verteilung der optischen Eigenschaften dieser 5 Aerosoltypen fÃ¼hr 
ten TANRE et al. (1984) erstmals Studien Ã¼be den direkten Effekt von Aerosol mit einem 
einfachen allgemeinen Zirkulationsmodell durch. In nachfolgenden AerosoldatensÃ¤tze der 
W P C  wurde auch der EinfluÂ der relativen Feuchte auf die optischen Eigenschaften der 
Aerosole berÃ¼cksichtigt 
Eine umfangreiche Zusammenstellung von Messungen und Modellergebnissen von Aeroso- 
len stellt der Globale Aerosoldatensatz ,,GADS1' von KOPKE et al. (1997) dar, der durch 
Ãœberarbeitun und Weiterentwicklung aus der Aerosolklimatologie von D'ALMEIDA et  al. 
(1991) entstand. Der GADS enthÃ¤l die optischen Parameter von 11 verschiedenen Aerosol- 
komponenten fÃ¼ 61 WellenlÃ¤nge im Bereich zwischen 0.25 und 40 um. Die Aerosolkom- 
ponenten sind in wasserlÃ¶slich und wasserunlÃ¶slich Partikel, RuÂ§ Seesalze, Mineralien 
und SchwefelsÃ¤uretrÃ¶pfch unterteilt. FÃ¼ einige Komponenten wird der EinfluÂ der re- 
lativen Feuchte auf die optischen Eigenschaften durch 8 Feuchteklassen berÃ¼cksichtigt 
ZusÃ¤tzlic beinhaltet der GADS die globale horizontale und vertikale Verteilung der  ein- 
zelnen Aerosolkomponenten auf einem 5 O x 5 O  Gitter als klimatologische Mittelwerte fÃ¼ 
Sommer (Juni-August) und Winter (Dezember-Februar). 
Die vorangestellte Herangehensweise geht von fest vorgeschriebenen globalen Aerosolver- 
teilungen aus. Die Aerosolkonzentration in der AtmosphÃ¤r wird aber durch die variablen 
Quellen und meteorologischen Bedingungen stÃ¤ndi verÃ¤ndert Deshalb versucht man  mit 
dreidimensionalen Chemie-Transport-Modellen (CTMs), die globalen und regionalen Ae- 
rosolverteilungen zu berechnen. Diese numerischen Modelle simulieren VorgÃ¤ng wie die 
Emission, den Transport durch Advektion und turbulenter Diffusion, die Umwandlung 
durch chemische Reaktionen und schlieÂ§lic die Entfernung von Spurenstoffen aus der At- 
mosphÃ¤r durch Deposition. FÃ¼ die Berechnungen benÃ¶tig ein CTM meteorologische Va- 
riablen (Wind, Temperatur, Feuchte, Niederschlag). Dazu wird das CTM entweder durch 
ein Klimamodell extern angetrieben (Ã£off-linel' oder mit diesem interaktiv gekoppelt (,,on- 
line") . 
Bei der ,,off-1ine"-Variante berechnet zunÃ¤chs das Klimamodell meteorologische Felder 
(horizontaler Wind, Temperatur, spezifische Feuchte, FlÃ¼ssigwassergehalt Bodendruck, 
Wolkenbedeckung und Niederschlag), die anschlieaend dem CTM zu VerfÃ¼gun gestellt 
werden. Danach berechnet das CTM die rÃ¤umlich Verteilung der Aerosolkonzentrati- 
On. Ein groÂ§e Nachteil dieser Methode ist die fehlende BerÃ¼cksichtigun von RÃ¼ckkopp 
lungsmechanismen zwischen Aerosol und Klima. Dies ist bei einer interaktiven (,,on-lineu) 
Kopplung mÃ¶glich bei der das Klimamodell und das CTM simultan laufen. Dann kÃ¶nne 
Anderungen der atmosphÃ¤rische Temperaturschichtung, der Zirkulation, der Wolken- 
und der Niederschlagprozesse, welche durch den Aerosol bedingten Strahlungsantrieb her- 
vorgerufen wurden, nun umgekehrt die chemischen Umwandlungen, die Advektion, den 
vertikalen Transport, die Depositionsprozesse und damit die Konzentration der Aerosole 
beeinflussen. 
Nach Berechnung der Aerosolverteilung wird der Strahlungsantrieb unter Vorgabe der 
optischen Aerosolparameter in einem externen Strahlungstransportmodell oder in den 
Strahlungsroutinen des Klimamodells bestimmt. Die optischen Parameter der einzelnen 
Aerosolkomponenten liegen dabei in Form eines Datensatzes vor und wurden zuvor mit 
Hilfe der Mie-Theorie aus vorgeschriebenen GrÃ¶Â§enverteilung und Brechungsindizes be- 
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rechnet. 
Klimastudien mit CTMs beschrÃ¤nke sich bis zum heutigen Zeitpunkt fast ausschlieÂ§lic 
auf den Schwefelkreislauf. Darin werden im wesentlichen die drei Schwefelkomponenten 
Dimethylsulfid (DMS), Schwefeldioxid (SOz) und Sulfat-Aerosole berÃ¼cksichtigt 
Anfangs wurde die globale Verteilung des direkten Strahlungsantriebes in globalen Kli- 
mamodellen (GCM's) auf der Basis von monats- bzw. jahresgemittelter geographischer 
Sulfatverteilungen bestimmt, die zuvor mit ,.off-line" betriebenen CTMs berechnet wur- 
den (z.B. CHARLSON et al., 1991). SpÃ¤te wurde bei den Berechungen auch die rÃ¤umlich 
VariabilitÃ¤ der relativen Feuchte und deren Einflufl auf die Aerosoleigenschaften berÃ¼ck 
sichtigt (u.a. KIEHL und BRIEGLEB, 1993; BOUCHER und ANDERSON, 1995; MITCHELL 
und JOHNS, 1997; HAYWOOD et al., 1997; CHUANG et al., 1997; HAYWOOD und RAMAS- 
WAMY, 1998; KIEHL et  al., 2000). Bei neueren GCMs-Studien zur direkten Klimawirkung 
von Sulfataerosole wird die rÃ¤umlich Aerosolverteilung durch eine interaktive Kopplung 
mit einem CTM berechnet (z.B. KOCH et al., 1999; LOHMANN et al., 1999; RASCH et  al., 
2000). 
Untersuchungen Ã¼be regionale KlimaÃ¤nderunge durch den direkten Aerosoleffekt gibt es 
erst wenige. So verwenden LANGMANN et al. (1998) das regionale Klimamodell HIRHAM4 
zusammen mit dem ,,off-line" betriebenen CTM EURAD (HASS, 1991), um den kurzwel- 
ligen direkten Antrieb durch Sulfat-Aerosole Ã¼be Europa fÃ¼ eine Episode im Sommer 
1990 und Winter 1991 abzuschÃ¤tzen Durch interaktive Kopplung zwischen einem einfa- 
chen CTM und einem regionalen Klimamodell untersuchen QIAN und GIORGI (1999) die 
direkte Wirkung der Sulfataerosole Ã¼be Ostasiens und EKMAN (2002) Ã¼be Europa. 
Indirekte Klimawirkung 
Aerosole agieren als Kondensations- und Eiskeime. Eine Ã„nderun der Konzentration als 
auch der Eigenschaften der Aerosole kÃ¶nne die mikrophysikalischen und optischen Eigen- 
schaften der Wolken sowie deren Lebensdauer in der AtmosphÃ¤r und die Niederschlagsbil- 
dune beeinflussen. Derzeit wird in den meisten Klimamodellen nur der Effekt von Sulfatae- 
rosolen auf die Albedo der Wasserwolken berÃ¼cksichtigt Dieser erste indirekte Effekt wird 
in den Modellen dadurch parametrisiert, daÂ die Sulfatmasse mit dem effektiven Tropfen- 
radius (re) Ã¼be die WolkentrÃ¶pfchenkonzentratio (CDNC) in Beziehung gesetzt wird. 
rg spielt eine wichtige SchlÃ¼sselroll bei der Parametrisierung der Strahlungseigenschaften 
von Wolken (siehe Abschnitt 4.2.2). Die Grofle von T. nimmt bei gegebenem Wolkenwasser- 
gehalt mit zunehmender CDNC ab. CDNC wiederum wird als nicht-lineare Funktion der 
Sulfatmasse oder der Anzahl der Sulfataerosole beschrieben, wobei letztere aus der Sulfat- 
masse und einer vorgeschriebenen log-normalen GrÃ¶flenverteilun berechnet wird. Globale 
Untersuchungen des indirekten Effekts von Sulfataerosolen mit GCM's wurden u.a. von 
JONES et al., 1994; BOUCHER und LOHMANN, 1995; FEICHTER et al., 1997; KIEHL et al., 
2000 durchgefÃ¼hrt Auf analoge Weise wurde mit regionalen Klimamodellen die indirekte 
Wirkung von Sulfataerosolen Ã¼be Europa (LANGMANN et al., 1998; EKMAN, 2002) bzw. 
Ã¼be SÃ¼dostasie (QIAN und GIORGI, 1999) untersucht. Die Berechnung der zeitlichen 
und geographischen Verteilung der Sulfataerosole erfolgt dabei durch ,,off-line" betriebene 
CTM's (2.B. Studien mit GCM: BOUCHER und LOHMANN, 1995, RCM: LANGMANN et  al.. 
1998) oder durch eine interaktive Kopplung zwischen einem CTM und einem Klimamodell 
(Studien mit GCM: FEICHTER et al, ,  1997; KIEHL et al., 2000, ROM: EKMAN, 2002). 
LOHMANN und FEICHTER (1997) berÃ¼cksichtige auch den EinfluÂ der Sulfataerosole auf 
die Lebensdauer der Wolken und die Niederschlagsbildung, indem die Autokonversion 
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von Wolkentropfen (Kollision und Zusammenfliefien von Wolkentropfen zu Regentropfen) 
als Funktion der von den Sulfataerosolen abhÃ¤ngige CDNC's parametrisiert wird. Bei 
LoHMANN et al., 1999; LOHMANN et al., 2000 und GHAN et al. (2001) wird der ,,zweite 
indirekte Effekt" simuliert, indem in der prognostischen Gleichung fÃ¼ die CDNC die 
Nukleationrate der Wolkentropfen von der Anzahl der Sulfataerosole abhÃ¤ngt 
Der indirekte Effekt anthropogener Aerosole auf Strahlungseigenschaften von Eiswolken 
und Mischwolken lÃ¤Â sich derzeit noch nicht quantitativ abschÃ¤tze (IPCC, 2001). Ur- 
sache hierfÃ¼ ist, daÂ der Mechanismus der Eisbildung in Wolken fÃ¼ Temperaturen Ã¼be 
-40Â° erst wenig verstanden ist. Auch ist bisher weitgehend unklar, welche der anthropo- 
genen Aerosole als Eiskeime (,,INu, ice nuclei) fungieren und welche Auswirkungen sie im 
einzelnen auf den Eisbildungsprozefl in Wolken haben. 
4. Das regionale Klimamodell HIRHAM4 mit 
Aerosolblock 
Dieses Kapitel stellt das dreidimensionale hochauflÃ¶send Regionalmodell HIRHAM4 vor, 
mit dem die Klimawirkung des ,>Arctic Haze" untersucht werden soll. 
Das regionale Klimamodell HIRHAM4 wird am Alfred-Wegener-Institut (AWI) zur Simu- 
lation des arktischen Klimas verwendet (DETHLOFF et al., 1996; RINKE und DETHLOFF, 
1997; RINKE et al., 1999; RINKE und DETHLOFF, 2000; DETHLOFF et al., 2001). Der dy- 
namische Modellteil basiert auf dem Regionalmodell HIRLAM (High Resolution Limited 
Area Model) (MACHENHAUER, 1988; GUSTAFSSON, 1993), welches von den nationalen 
- 
Wetterdiensten in DÃ¤nemark Norwegen, Schweden und Finnland fÃ¼ die Wettervorhersa- 
ge benutzt wird. Die physikalischen Parametrisierungen stammen aus dem globalen Zirku- 
lationsmodell ECHAM4, welches seinen Ursprung im spektralen Wettervorhersagemodell 
des ECMWF (European Centre for Medium Range E e a t h e r  Forecast) hat und am Max- 
Planck-Institut in Hamburg fÃ¼ Klimaanwendungen erheblich modifiziert wurde. Der Mo- 
dellname HIRHAM4 setzt sich aus den beiden Komponenten m L A M  und ECHAM4 
zusammen. 
4.1. Modelldynamik 
Bei dem Modell HIRHAM4 handelt es sich um ein numerisches, dreidimensionales, hy- 
drostatisches Modell, das die horizontalen Windkomponenten u und V ,  die Temperatur T, 
den Bodenluftdruck p s ,  die spezifische Feuchte q und das Wolkenwasser qw als prognosti- 
sche Variablen enthÃ¤lt Die spezifische Feuchte q ist durch das VerhÃ¤ltni von Masse des 
Wasserdampfes zur Masse der Luft definiert, das Wolkenwasser qw durch das VerhÃ¤ltni 
von Masse des WolkenflÃ¼ssigwasser und Wolkeneises zur Masse der Luft: 
m", - q=-P 0.622e "&J und qu, = - . 
m d  + mÃ p - 0.378e md + mt~ (4.1) 
Dabei sind md die Masse der trockenen Luft, mÃ die Masse des Wasserdampfes, mw die 
Masse des WolkenflÃ¼ssigwasser und Wolkeneises sowie e der Wasserdampfdruck. 
4.1.1. Grundgleichungen des Modells 
Die Basisgleichungen des HIRHAM4 werden im sphÃ¤rische Koordinatensystem darge- 
stellt, um die Kugelform der Erde zu berÃ¼cksichtigen Hierbei lÃ¤Â sich die Entfernung 
vom Kugelmittelpunkt r = a + z durch den Erdradius a annÃ¤hern da  die HÃ¶hendistan 
z von der ErdoberflÃ¤ch sehr klein ist gegenÃ¼be dem Erdradius a. Werden des weiteren 
atmosphÃ¤risch PhÃ¤nomen betrachtet, d i e  sich oberhalb des konvektiven Skalenbereiches 
(> 10 km) abspielen, kann hydrostatisches Gleichgewicht angenommen werden. Bei dieser 
NÃ¤herun werden vertikale Beschleunigungen als so klein angesehen, das sie vernachlÃ¤ssig 
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werden kÃ¶nnen Diese Annahme lÃ¤Â sich wiederum fÃ¼ eine Transformation in ein Ko- 
ordinatensystem nutzen, in dem statt  der HÃ¶h z der Druck p als vertikale Koordinate 
auftritt (z.B. HOLTON, 1992). Das sogenannte p-System wird hÃ¤ufi in der numerischen 
Wettervorhersage zur Analyse von groflrÃ¤umige StrÃ¶munge benutzt. Dann lauten die 
Grundgleichungen des HIRHAM4: 
2 = -pL G ; ,  8z 
l 9 u  
-- 
1 9  Qw +-- (vcos$) + - = 0 ,  
a cos $ 9A* a cos 4 84 9~ 
R L T  1 ( +  ( V . V T )  - -U = - Q T ,  
CP P c~ 
wobei cP die spezifische WÃ¤rmekapazitÃ bei konstanten Druck, p~ die Dichte und  RL 
die Gaskonstante der Luft symbolisiert, f = 2S7sin$ ist der Coriolisparameter mit der 
geographischen Breite $ und der Erdrotationgeschwindigkeit 0. Der Term 
U 9 V 9  ( V .  V)P = -- 8 +--+W- 
acos $ 9A* a 9 d > 9 p  
beschreibt die horizontale und vertikale Advektion im (A*, $,P)-Koordinatensystem. Dabei 
ist A* die geographische LÃ¤nge Die Gleichungen (4.2) und (4.3) stellen die horizontalen 
Bewegungsgleichungen dar, die aus der Impulserhaltungsgleichung durch Skalenanalyse 
resultieren (z.B. HOLTON, 1992). Â§ kennzeichnen die ReibungskrÃ¤fte Die Gleichung (4.4) 
beschreibt das hydrostatische Gleichgewicht, aus dem sich das Geopotential (p = G -  Qz mit 
der Erdbeschleunigung G bestimmen lÃ¤Â§ Die Massenerhaltung wird ausgedrÃ¼ck durch 
die KontinuitÃ¤tsgleichun (4.5). Sie zeigt an, das StrÃ¶munge im p-System divergenzfrei 
sind. Mit dieser Gleichung lÃ¤Â sich die Vertikalgeschwindigkeit W = dp/dt diagnostisch 
bestimmen. Die Energieerhaltung nach dem ersten Hauptsatz der Thermodynamik be- 
schreibt Gleichung (4.6). Das QT steht fÃ¼ die diabatischen WÃ¤rmequelle und -senken, 
die mit konvektiven Prozessen, PhasenÃ¼bergÃ¤ng des Wassers und der Absorption bzw. 
Emission von Strahlung verbunden sind. Die Bilanzgleichungen fÃ¼ die spezifische Feuch- 
te bzw. das Wolkenwasser werden durch die Gleichungen (4.7) und (4.8) wiedergegeben. 
Die totale zeitliche Anderung des Wasserdampfes wird durch Kondensation bzw. Verdun- 
stung hervorgerufen; diese diabatischen Prozesse sind mit Qn gekennzeichnet. Quellen und 
Senken des Wolkenwassers (QÃ£ sind Kondensation, Verdunstung und Niederschlag. 
Die in den Gleichungen auftretende Luftdichte p~ wird Ã¼be die Zustandsgleichung fÃ¼ 
ideale Gase 
durch die thermodynamischen GrÃ¶Â§ Druck p und virtuelle Temperatur 
Tu = (1 + 0,608 q) T umschrieben. Rd ist die Gaskonstante fÃ¼ trockene Luft. 
4.1. Modelldynamik 
Aus der KontinuitÃ¤tsgleichun (4.5) erhÃ¤l man durch vertikale Integration eine Gleichung 
fÃ¼ die Bodendrucktendenz 
wobei am oberen und unteren Rand der AtmosphÃ¤r die Vertikalgeschwindigkeit w(0)  = 
w(ps) = 0 ist. 
Die prognostischen Gleichungen fÃ¼ die Variablen U,  V ,  T, q, qw und ps sowie die dia- 
gnostischen Gleichungen fÃ¼ <& und W werden im hybriden D-p-System gelÃ¶st das man  
durch Koordinatentransformation aus dem p-System erhÃ¤lt Das Koordinatensystem wird 
im nÃ¤chste Abschnitt 4.1.2 nÃ¤he erlÃ¤utert 
Das Gleichungssystem ist analytisch nicht lÃ¶sbar so daÂ numerische Integrationsverfah- 
ren verwendet werden mÃ¼ssen Dabei werden die zeitlichen und rÃ¤umliche Ableitungen 
durch Differenzenquotienten diskretiziert. Entsprechend der Reynoldschen Mittelungs- 
theorie werden die prognostischen Variablen ip = U, U, T, q, qw und ps in einem vom 
Modell auflÃ¶sbare zeitlichen und rÃ¤umliche Mittelwert und eine (nicht auflÃ¶sbare Ab- 
weichung von diesem Mittelwert aufgespalten. In den resultierenden Gleichungen fÃ¼ die 
zeitlich und rÃ¤umlic gemittelten GrÃ¶ÃŸ taucht im Gegensatz zu den Gleichungen fÃ¼ die 
ungemittelten GrÃ¶Â§ ein weiterer Term auf: 
Hierbei kennzeichnet der Index k die entsprechenden GrÃ¶Â§ in der horizontalen und 
vertikalen Richtung des Koordinatensystems und ip' die Abweichung von dem mit der 
Dichte gewichtetes Mittel 4. Das mittlere Produkt der SchwankungsgrÃ¶Â§ beschreibt 
den turbulenten FluÂ der Variablen & der auch als turbulente Diffusion bezeichnet wird. 
Zur SchlieÂ§un des Gleichungssystems fÃ¼ die mittlere StrÃ¶mun werden die turbulenten 
Zusatzterme durch Modellvorstellungen (empirische AnsÃ¤tze umschrieben. Nachfolgend 
werden die Mittelungstriche in den Gleichungen einfachhalber weggelassen. 
4.1.2. RÃ¤umlich Diskretisierung 
Bei dem regionalen Klimamodell HIRHAM4 handelt es sich um ein Gitterpunktsmodell. 
Das Integrationsgebiet umfaÃŸ dabei die gesamte Arktis nÃ¶rdlic von 65N0, mit 110 X 
100 Gitterpunkten bei einer AuflÃ¶sun von 0.5' X 0.5' in rotierten Koordinaten (Nordpol 
bei OON, 0Â°0)  wodurch sich Gitterelemente von ca. 50 km X 50 km ergeben. Die parti- 
ellen rÃ¤umliche Ableitungen in den prognostischen Gleichungen werden durch zentrierte 
Differenzenquotienten auf einem sogenannten Arakawa-C-Gitter ersetzt. 
Die AtmosphÃ¤r wird vertikal durch ein hybrides U-p-Koordinatensystem mit 19 Schich- 
ten aufgelÃ¶st Die hÃ¶chst Schicht befindet sich in einem Druckniveau von 10 hPa, welches 
einer HÃ¶h von etwa 26 km entspricht. Der Abstand zwischen benachbarten ModellflÃ¤che 
nimmt von etwa 40 m in BodennÃ¤h auf mehrere Kilometer in der unteren StratosphÃ¤r 
zu. Am Boden folgen die KoordinatenflÃ¤che der Orographie, im oberen Bereich der Mo- 
dellatmosphÃ¤r gehen sie Ã¼be in FlÃ¤che gleichen Luftdrucks p. Die Vertikalkoordinate 
7 = q(p,ps) liefert einen stetigen Ãœbergan zwischen den Koordinaten U = p/ps am 
Boden und den p-Koordinaten am Oberrand der AtmosphÃ¤r mit den Randbedingun- 
gen 7(ps,ps) = 1 und q(O,ps) = 0. Die HÃ¶h der ModellflÃ¤che in Druckeinheiten ph ist 
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abhÃ¤ngi vom Bodenluftdruck ps 
wobei sich der Druck auf den Schichten zwischen den Modellflachen nach 
fÃ¼ k = 0 bis 19 berechnet. Die Werte fÃ¼ die Parameter Ak+l lz  und Bk+l lz  sowie der 
Luftdruck in der Mitte und an Grenzen der Schicht pk und pk-112 sind in der Tabelle A.1 
im Anhang fÃ¼ einen Referenzluftdruck ps von 1013 hPa zusammengestellt. 
4.1.3. Zeitliche Diskretisierung 
FÃ¼ die Zcitintcgration der prognostischen Gleichungen wird ein semi-implizites ,,Leap- 
FrogN-Schema verwendet, mit dem sich die GrÃ¶Â $ zum Zeitschritt n + 1 nach Gleichung 
berechnen lÃ¤Â§ Hierbei ist f n  die lokalzeitliche Ã„nderun von $ zum Zeitschritt n, die 
explizit aus den Modellgleichungen in Differenzenform berechnet wird, und S* ein semi- 
impliziter Korrekturterm. Der gewÃ¤hlt Zeitschritt At = 300 sec bei einer Gitterweite von 
50 km erfÃ¼ll das Courant-Friedrichs-Lewy-Kriterium fÃ¼ die StabilitÃ¤ der numerischen 
LÃ¶sungen wonach die maximal auflÃ¶sbar Verlagerungsgeschwindigkeit einer Welle durch 
beschrankt ist. Da horizontale und vertikale Schallwellen zuvor durch Filter elimi- 
niert wurden, kÃ¶nne atmosphÃ¤risch Prozesse, die in der Regel Geschwindigkeiten von 
u < 50 m s l  aufweisen, problemlos berÃ¼cksichtig werden. Zur DÃ¤mpfun unphysikali- 
scher numerischer LÃ¶sunge erfolgt noch eine Zeitfilterung nach ASSELIN (1972). 
4.1.4. Randbedingungen 
An seinen seitlichen RÃ¤nder wird das Modell alle 6 Stunden mit ECMWF-Analysen an- 
getrieben. Sie umfassen Felder der Temperatur, der spezifische Feuchte, der horizontalen 
Windkomponenten und des Bodenluftdruckes. Mit Ausnahme der spezifischen Feuchte 
werden die Felder mittels eines Relaxionsverfahrens von H. C .DAVIES (1974) Ã¼be eine 
10 Gitterpunkte umfassende Randzone an das Modellinnere Ã¼bergeben Die spezifische 
Feuchte wird bei einer StrÃ¶mungskomponent in das Modellgebiet nur an den Ã¤uÂ§erst 
Gitterpunkten mit dem Antriebsfeld verknÃ¼pft Im umgekehrten Fall ergibt sich der Wert 
am auBersten Gitterpunkt durch Extrapolation der Werte a n  den vier benachbarten strom- 
aufwÃ¤rt liegenden Gitterpunkten im Modellinneren. FÃ¼ die prognostische ModellgrÃ¶Â 
Wolkenwasser werden keine Antriebsfelder bereitgestellt. Dieser Umstand fÃ¼hr bei der 
Initialisierung des Modells dazu, daÂ das Wolkenwasser eine Einschwingzeit von 6 bis 12 
Stunden benÃ¶tig (CHRISTENSEN et al., 1996). 
FÃ¼ den Antrieb an den unteren RÃ¤nder werden Ã¼be den Ozeanen die Meeresober- 
flÃ¤chentemperature und die Eisbedeckung aus tÃ¤gliche ECMWF-Analysen genutzt. Die 
Eisdicke betragt im gesamten Integrationsgebiet 2 m. 
4.2. Physikalische Parametrisierungen 
4.2. Physikalische Parametrisierungen 
Zur LÃ¶sun der Modellgleichungen mÃ¼sse neben den turbulenten Zusatztermen (Diffusi- 
onsterme) auch die Quell- und Reibungsterme ( QT, Qq,  Qw, Ru und &,) bekannt sein. 
Diese Terme beinhalten diabatische und dissipative Prozesse, die die groÂ§rÃ¤umi Dy- 
namik beeinflussen und durch das vorliegende Gitternetz im allgemeinen nicht aufgelÃ¶s 
werden kÃ¶nnen Deshalb ist es erforderlich, diese VorgÃ¤ng zu parametrisieren, d.h. sie 
durch groÂ§skalige auflÃ¶sbar Modellvariablen zu beschreiben. 
Im HIRHAM4 umfassen die physikalischen Parametrisierungen die StrahlungsvorgÃ¤nge 
die Cumuluskonvektion, die stratiformen Wolken (groÂ§rÃ¤umi Kondensation), die Pro- 
zesse Ã¼be LandoberflÃ¤che sowie Ã¼be offenen und vereisten MeeresoberflÃ¤chen die verti- 
kalen TurbulenzflÃ¼ss in der atmosphÃ¤rische Grenzschicht und die Schwerewellenreibung. 
Bevor auf die in dieser Arbeit wichtige Strahlungsparametrisierung eingegangen wird, sol- 
len kurz die anderen Modellparametrisierungen charakterisiert werden. Eine ausfÃ¼hrlich 
Darstellung ist bei ROECKNER et al. (1996) und CHRISTENSEN et al. (1996) zu finden. 
Die Parametrisierung der turbulenten Vertikaltransporte von Impuls, WÃ¤rme Wasser- 
dampf und Wolkenwasser in der bodennahen atmosphÃ¤rische Grenzschicht basiert auf 
der ~onin-Obukov-Ã„hnlichkeitstheori nach LOUIS (1979). Es wird ein SchlieBungsan- 
satz hÃ¶here Ordnung mit der turbulenten kinetischen Energie als prognostische Variable 
gewÃ¤hlt um den Diffusionskoeffizienten zu bestimmen (BRINKOP und ROECKNER, 1995). 
Der horizontale Turbulenztransport der prognostischen GrÃ¶Â§ U ,  V ,  T und q parallel zu 
den ModellflÃ¤che wird durch ein lineares Diffusionsschema vierter Ordnung berÃ¼cksich 
tigt. 
Bei der Wolkenparametrisierung wird zwischen stratiformer und konvektiver BewÃ¶lkun 
unterschieden. In konvektiven Wolken wird der vertikale Transport von WÃ¤rme Feuchte 
und Impuls mit Hilfe eines Massenflufl-Konzeptes von TIEDTKE (1989) parameterisiert, 
wobei eine Unterteilung in niedrige, mittelhohe und hochreichende Konvektion erfolgt. 
Niedrige Konvektion wird durch turbulente Feuchtteransporte unterhalb der Wolke kon- 
trolliert. Dabei wird angenommen, daÂ der Feuchtegehalt in  der Grenzschicht stationÃ¤ 
ist. Mittelhohe Konvektionswolken beziehen ihre Feuchte aus der groflskaligen Feuchte- 
konvergenz in unteren Schichten. Dazu wird der Massenflufi a n  der Wolkenbasis mit der 
groflskaligen Vertikalgeschwindigkeit verknÃ¼pft FÃ¼ die hochreichende Konvektion dient 
der dynamische Schlieflungsansatz nach TIEDTKE (1989) als erste SchÃ¤tzung anschliefiend 
wird der von NORDENG (1994) stammende Ansatz verwendet, der den Massenflufl mit der 
konvektiven verfÃ¼gbare potentiellen Energie (CAPE) in Beziehung setzt. 
Die Parametrisierung der stratiformen Wolken erfolgt nach einem Ansatz von SUNDQUIST 
(1978), der eine prognostische Gleichung fÃ¼ das Wolkenwasser qw enthÃ¤lt In dem Schema 
wird die FlÃ¤ch eine Gitterzelle in einen wolkenbedeckten Teil (6) und einen wolkenfreien 
(1 - 6) aufgeteilt, um die subskalige Wolkenbildung zu berÃ¼cksichtigen In den Bilanzglei- 
chungen fÃ¼ die T, q und qw (4.6 bis 4.8) lauten die Quell- und Senkenterme aufgrund 
wolkenmikrophysikalischer Prozesse 
wobei der Index con fÃ¼ die groflrÃ¤umig Kondensation steht. Der Index c kennzeichnet 
den mit Wolken bedeckten Teil und der Index clr den wolkenlosen Teil einer Gitterzelle. 
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Zu ist die VerdampfungswÃ¤rme Cc und Ccir sind die Kondensationsraten, Pc bezeichnet 
die Niederschlagsrate im wolkenbedeckten Teil und EClr die Verdunstungsrate des  Nie- 
derschages, der in den wolkenfreien Teil fÃ¤llt Eine Verdunstung innerhalb von Wolken 
ist nicht erlaubt (Ec = 0). Nach Gleichung 4.19 sind die Quellen und Senken fÃ¼ das 
Wolkenwasser auf PhasenÃ¼bergÃ¤n und der Bildung von Niederschlag durch Koaleszenz 
von WolkentrÃ¶pfche sowie das gravitationsbedingte Anwachsen von Eiskristallen zurÃ¼ck 
zufÃ¼hren Die Gleichungen 4.17 und 4.18 beschreiben die Ã„nderunge der Temperatur T 
und der spezifischen Feuchte q durch Auswirkungen von Kondensation und Verdunstung. 
Der partielle Bedeckungsgrad 6 wird als nichtlineare Funktion der Ã¼be eine Gitterzelle 
gemittelten relativen Feuchte U 
parametrisiert. Die kritische Feuchte Ucrit stellt einen Schwellenwert der Kondensation 
dar und ist abhÃ¤ngi von der HÃ¶h (XU und KRUGER, 1991). Dabei ist Ucrit kleiner als 
die SÃ¤ttigungsfeucht Usat, um subskalige Kondensation zu berÃ¼cksichtige (SUNDQUIST 
et al., 1989). Eine Wolke verdunstet (d.h. b = O), sobald durch Feuchtedivergenz oder 
adiabatische ErwÃ¤rmun U < Ucet ist. 
Das Wolkenwasser qw wird diagnostisch in eine flÃ¼ssig Phase (qwl) fÃ¼ Temperaturen 
T > OÂ° und in eine Eisphase (qw,) fÃ¼ Temperaturen T < -40Â° unterteilt. Irn Ã¼brige 
Temperaturbereich wird eine Koexistenz beider AggregatzustÃ¤nd gemÃ¤ 
zugelassen. Der FlÃ¼ssigwasserantei fl  wird in AbhÃ¤ngigkei von der Temperatur Ã¼be 
folgende Gleichung bestimmt (ROCKEL et al., 1991): 
mit T. = 273.15 K und den Konstanten a = 0.0059 und Ã = 0.003102. 
Die Temperaturen des Erdbodens werden mittels WÃ¤rmeleitungsgleichunge in fÃ¼n ver- 
schiedenen Schichten zwischen 0 und 10 m Tiefe berechnet. Die oberen Randbedingungen 
werden durch den atmosphÃ¤rische Netto-EnergiefluÃ vorgeschrieben, der sich aus der tur- 
bulenten latenten und fÃ¼hlbare WÃ¤rm und der Strahlung zusammensetzt. Am unteren 
Rand in 10 m Tiefe verschwindet der WÃ¤rmeflufl WÃ¤rmekapazitÃ und -1eitfÃ¤higkei wer- 
den in AbhÃ¤ngigkei von der Bodentextur auf zeitlich konstante Werte gesetzt. FÃ¼ den 
Fall, daÂ kein Schnee liegt, ist die Temperatur a n  der GrenzflÃ¤ch zur AtmosphÃ¤r gleich 
der Temperatur in der obersten Schicht des Bodenmodells. 
FÃ¼ die Simulation des Wasserkreislaufes wird das OberflÃ¤chenwasse in Schnee (ausge- 
drÃ¼ck durch eine Ã¤quivalent WassersÃ¤ule) Bodenwasser und dem von der Vegetation 
aufgefangenen Wasser unterteilt. Die zeitliche Entwicklung dieser Felder wird durch Re- 
gen, Schneefall und -schmelze, Verdunstung und dem ober- und unterirdischen AbfluÃ 
bestimmt. Die Parametrisierung des Abflusses erfolgt nach einem Schema von DUEMENIL 
und TODINI (1992). 
Ist Ã¼be Land eine Schneedecke von mindestens 2.5 cm Ã¤quivalente WassersÃ¤ul vor- 
handen, wird fÃ¼ diese Schicht eine zusÃ¤tzlich WÃ¤rmeleitungsgleichun gelÃ¶st In diesem 
Fall wird das Residuum der WÃ¤rme und StrahlungsflÃ¼ss zur VerÃ¤nderun der Schicht- 
mitteltemperatur der Schneeschicht verwendet. Die OberflÃ¤chentemperatu des Schnees 
wird anschlieÃŸen durch lineare Extrapolation der Schichtmitteltemperaturen der oberen 
Bodenschicht und der Schneeschicht berechnet. 
4.2. Physikalische Parametrisierungen 
Die Orographie basiert auf einem Datensatz der US Navy. Diese sowie die Land-Seemaske 
und Gletschermaske sind der horizontalen AuflÃ¶sun des Modells angepaflt worden. Ein 
Datensatz von CLAUSSEN et al. (1994) liefert die RauhigkeitslÃ¤nge den BlattflÃ¤chenindex 
die Vegetationsbedeckung und die Backgroundalbedo. Ãœbe schneefreier LandoberflÃ¤ch 
ist das RelfexionsvermÃ¶ge durch die Backgroundalbedo gegeben. Ist eine Schneedecke 
Ã¼be Land vorhanden, ist die OberflÃ¤chenalbed zusÃ¤tzlic eine Funktion der Schneedicke, 
der Waldbedeckung sowie der OberflÃ¤chentemperatu und schwankt zwischen 0.8 u n d  0.3. 
Ãœbe Gletschereis nimmt die Albedo mit steigender OberflÃ¤chentemperatu von 0 .8  auf 
0.6 ab. Das RelfexionsvermÃ¶ge des eisfreien Ozeans betrÃ¤g 0.07. 
Die Meereisverteilung wird aus der als unterer Randwert vorzugebenden Meeresober- 
flÃ¤chentemperatu diagnostiziert. SÃ¤mtlich Gitterzellen, in  denen die MeeresoberflÃ¤chen 
temperatur unter den kritischen Wert von -1.7gÂ° fÃ¤llt werden komplett mit Meereis be- 
deckt; fÃ¼ die Ã¼brige Gitterzellen wird angenommen, daÂ sie vollkommen frei von Meereis 
sind. Die EisoberflÃ¤chentemperatu TSkin wird aus einer linearisierten WÃ¤rmebilanzglei 
chung berechnet, wobei das Meereis eine konstante Dicke von 2 m hat.  Schnee auf Meereis 
wird im Modell nicht explizit berÃ¼cksichtigt Die Albedo des Meereises, die im Modell 
abhÃ¤ngi von der OberflÃ¤chentemperatu zwischen 0.55 und 0.75 liegt, trÃ¤g jedoch der 
Tatsache Rechnung, daÂ in den meisten FÃ¤lle Schnee auf dem Meereis vorhanden ist. 
Der vertikale Impulstransport durch orografisch angeregte Schwerewellen, die mit einer 
typischen WellenlÃ¤ng von 5 bis 10 km unterhalb der GitterauflÃ¶sun liegen, werden nach 
einer Methode von PALMER et al. (1986) parametrisiert, die von MILLER et al. (1989) 
modifiziert wurde. 
4.2.1. Strahlung 
Eine strahlungsbedingte TemperaturÃ¤nderun wird durch die Divergenz der kurz- und 
langwelligen NettostrahlungflÃ¼ss (F^ und F?) bestimmt. Diese diabatische WÃ¤rme 
quelle bzw. -senke geht in die Energiebilanzgleichung fÃ¼ die AtmosphÃ¤r ein (siehe Glei- 
chung 4.6) und lÃ¤Â sich im p-Koordinatensystem bei horizontaler HomogenitÃ¤ darstellen 
durch 
Grundlage fÃ¼ die Berechnung der Strahlungstransporte ist die StrahlungsÃ¼bertragungs 
gleichung, die die Ã„nderunge der Strahldichte L aufgrund von Absorption, Emission, 
Reflexion und Streuung beschreibt. Sie lÃ¤Â sich streng nur monochromatisch, also fÃ¼ 
eine einzelne WellenlÃ¤ng anwenden. Werden Refraktions- und Polarisationseffekte ver- 
nachlÃ¤ssigt hat  sie fÃ¼ eine plan-parallele AtmosphÃ¤r ' im lokalen thermodynamischen 
I n  einer planparallen AtmosphÃ¤r wird die KrÃ¼mmun aufgrund der Kugelform der Erde vernachlassigt. 
Auaerdem ist das Medium horizontal homogen und das Strahlungsfeld horizontal isotrop. 
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Gleichgewicht folgende differentielle Form: 
Hierbei ist < der Azimutwinkel, u, der Cosinus des Zenitwinkels (= cos6') und F o A  der 
extraterrestrische solare Strahlungsflui3 der WellenlÃ¤ng A. W\ beschreibt die monochro- 
matische Einfachstreualbedo und PA die monochromatische Phasenfunktion, die angibt, 
welcher Anteil der aus Richtung (pl,  ( I )  kommenden Strahlung der WellenlÃ¤ng X i n  die 
Beobachtungsrichtung von (p :  [) gestreut wird. Die spektrale Planckfunktion 
gibt die Strahldichte fÃ¼ WellenlÃ¤ng A in einer atmosphÃ¤rische Schicht mit der mittleren 
Temperatur T an,  wobei h die Plancksche Konstante, C die Lichtgeschwindigkeit und K 
die Bolzmann-Konstante ist. Als Vertikalkoordinate wird in  Gleichung 4.24 die monochro- 
matische optische Dicke 5 verwendet, die im p-System durch 
gegeben ist. Dabei ist uext,\ der monochromatische Extinktionskoeffizient, der sich aus den 
Streukoeffizienten ustreu,\ und den Absorptionskoeffizienten u a b s , ~  der LuftmolekÃ¼le der 
Aerosole und der Wolkenpartikel zusammensetzt. Die optischen Eigenschaften der Atmo- 
sphÃ¤r gehen somit in die optische Dicke, die Einfachstreualbedo und die Phasenfunktion 
ein. Auf die Parametrisierung der optischen Eigenschaften von Wolken und Aerosolen wird 
in den Abschnitten 4.2.2 und 4.2.3 eingegangen. 
Der erste Term (1) auf der rechten Seite der Gleichung 4.24 beschreibt die Extinktion 
solarer Strahlung durch Absorption und Streuung. Der Quellterm (2) reprÃ¤sentier dieje- 
nige Energie, die aus der Richtung der direkten (ungestreuten) Sonnenstrahlung (P', C) in 
Richtung (P ,  4) umgelenkt wird (,,Einfachstreuung"). Der extraterrestrische solare Strah- 
lungsflufl F O A  wird dabei auf seinem Weg vom AtmosphÃ¤renoberran zum Niveau p um 
den Faktor exp($) geschwÃ¤cht Der Quellterm (3) gibt den Effekt der Mehrfachstreuung 
wieder und umfai3t die Energie, die durch Streuung diffuser Strahlung in die Richtung 
(P ,  () gelangt. Der letzte Term (4) beschreibt die Strahlungsquelle aufgrund thermischer 
Emission. 
Die Gleichung 4.24 mÅ i¸3t fÃ¼ die etwa 100.000 Absorptionslinien im energetisch relevanten 
Bereich des Spektrums der solaren und terrestrischen Strahlung gelÃ¶s werden, wobei das 
Doppelintegral Ã¼be die beiden Raumwinkel zu bestimmen ist. Da dies in der Klimamodel- 
lierung jenseits aller rechentechnischer MÃ¶glichkeite liegt, erfolgt anstelle der LÃ¶sun der 
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Intervall 
SWI 
1 LWIII 1 8.00 - 9.00 und 10.30 - 12.50 1 
Spektraibereich (pm) 
0.20 - 0.68 
SWII 
LW1 
0.68 - 4.00 
5.30 - 6.80 und 28.00 - 40.00 
1 LWVI 1 3.50 - 5.50 und 6.80 - 8.00 1 
LWIV 
LWV 
Tabelle 4.1.: Breitbandintervalle der Strahlungsparametrisierung im Modell HIRHAM4 
9.00 - 10.30 
20.00 - 28.00 
StrahlungsÃ¼bertragungsgleichun fÃ¼ einzelne Absorptionslinien eine BeschrÃ¤nkun auf 
wenige breite Spektalintervalle. Verwendet werden im HIRHAM4 zwei Intervalle im solaren 
und sechs im langwelligen Teil des Spektrums (Tabelle 4.1). Die Intervalle des langwelligen 
Spektralbereiches sind anhand der wichtigsten Absorptionsbanden und atmosphÃ¤rische 
Fenster definiert. Dies sind im wesentlichen die Schwingungs- und Rotationsbanden des 
Wasserdampfes (LWI), die 15 pm Bande des Kohlendioxids (LWII), das Wasserdampffen- 
ster (LWIII), die 9.6 p m  Bande des Ozons (LWIV), das 25 p m  Fenster (LWV) und die 
Flanken der Schwingungs- und Rotationsbanden des Wasserdampfes (LWVI). 
Eine weitere Rechenzeitersparnis ergibt sich durch die Verwendung der Delta-Eddington- 
Approximation von JOSEPH et al. (1976). Hierbei wird die Strahldichteverteilung durch 
Leerende-Polynome der nullten und ersten Ordnung beschrieben: 
Die Approximation gilt nur fÃ¼ eine horizontal homogene AtmosphÃ¤re in der die Strahl- 
dichte unabhÃ¤ngi vom Azimutwinkel (Â ist. Die Phasenfunktion wird ebenfalls in Legrende- 
Polynome entwickelt, so daÂ bei einer Integration der Gleichung 4.24 Ã¼be p und ( nur die 
Terme nullter und erster Ordnung Ã¼brigbleiben Anstelle einer Berechnung der zenit- und 
azimutabhÃ¤ngige Strahldichte wird dann nur noch zwischen den aufwÃ¤rts bzw. abwÃ¤rts 
gerichteten diffusen Strahlungsflui3dichten und dem direkten (nicht gestreuten) Anteil der 
solaren Strahlung unterschieden. 
Die Parametrisierung des Strahlungstransfers im HIRHAM4 basiert auf modifizierten 
AnsÃ¤tze von FOUQUART und BONNEL (1980) fÃ¼ die solare Strahlung und von MOCRET- 
TE et al. (1986) fÃ¼ die terrestrische Strahlung. Nachfolgend soll der Strahlungtransfercode 
ausfÃ¼hrliche beschrieben werden, um die Wirkung des Strahlungsantriebes durch Aerosole 
im Modell zu verstehen. 
Kurzwelliger Strahlungstransport 
Der solare Nettostrahlungsflui3 ist gegeben durch 
wobei die monochromatische Strahldichte LA durch Verwendung der Delta-Eddington-Ap- 
proximation aus den Termen 1 bis 3 der Strahlungstransportgleichung (Gleichung 4.24) 
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fÃ¼ den solaren Spektralbereich zu bestimmen ist. Die spektrale Integration erfolgt Ã¼be 
die beiden kurzwelligen Intervalle. Dabei wird die Photonen-Weg-Methode angewendet, 
um molekulare Absorption (durch Wasserdampf, Kohlendioxid, Ozon, Methan, Distick- 
stoffoxid und Fluor-Chlor-Kohlenwasserstoffe) und Streuung separat zu behandeln. Sie 
beschreibt die Wahrscheinlichkeit, mit der ein Photon, das zu einem nur durch Streuung 
geschwÃ¤chte Strahlungsflufi Fuons (d.h. ^\,kons = 1) gehÃ¶rt auf eine Absorbermenge 
trifft. Mit dieser angenommenen Verteilung erhÃ¤l man dann eine Beziehung zwischen 
dem Strahlungsflufi FA und Fhkons. Zur vertikalen Integration wird die inhomogene At- 
mosphÃ¤r in N Schichten mit homogenen optischen Eigenschaften unterteilt. Die ab-  und 
aufwÃ¤rtsgerichtete StrahlungsflÃ¼ss F~~~~ and F^ fÃ¼ die j-te Schicht sind dann gegeben 
durch 
wobei Tbottom(j) und RtOP(j) die TransmissivitÃ¤ (DurchlÃ¤ssigkeit am Schichtunterrand 
und das RelfexionsvermÃ¶ge am Schichtoberrand kennzeichnen. Tbottom und RtOP beinhal- 
ten die anteilige Wolkenbedeckung b: 
wobei die Indices c und clr den bewÃ¶lkte und wolkenlosen Teil der Schicht angeben. 
In wolkenfreien Zonen wird das RelfexionsvermÃ¶ge und die TransmissivitÃ¤ durch die 
Streuung und Absorption an MolekÃ¼l und Aerosole bestimmt. Sind Wolken vorhanden, 
sind beide GrÃ¶Â§ zusÃ¤tzlic von der Streuung und Absorption an WolkentrÃ¶pfche und 
Eispartikeln abhÃ¤ngig FÃ¼ gegebene optische Dicken der Wolken (J,.), der Aerosole (Ja) 
sowie der molekularen Absorption (Jg) und den dazugehijrigen Asymmetriefaktoren (g,. 
und ga) werden das RelfexionsvermÃ¶ge am Oberrand und die TransmissivitÃ¤ am Unter- 
rand der Schicht fÃ¼ den bewÃ¶lkte Teil (R? und Tpt tom)  berechnet als Funktion der 
gesamten optischen Dicke der Schicht 
der gesamten Einfachstreualbedo 
und des gesamten Asymmetriefaktors 
Die Berechnung von C$ und Sa sowie gc und ga wird in den Abschnitten 4.2.2 und 4.2.3 
erlÃ¤utert RtOP und Tbottom sind desweiteren abhÃ¤ngi vom RelfexionsvermÃ¶ge des darun- 
terliegenden Mediums (BodenoberflÃ¤ch oder AtmosphÃ¤renschichten und dem Sonnenze- 
nitwinkel. Die Mehrfachstreuung zwischen Boden und Wolkenschichten sowie dem klaren 
Himmel wird durch einen Ansatz von FOUQUART und BONNEL (1980) berÃ¼cksichtigt 
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Langwelliger Strahlungstransport 
Es wird eine nicht-streuende, plan-parallele AtmosphÃ¤r im lokalen thermodynamischen 
Gleichgewicht betrachtet, in der die langwellige Strahlung isotrop ist. Dann berechnet sich 
der Nettostrahlungsfluf3 nach 
Die Funktion TA beschreibt die monochromatische TransmissivitÃ¤ der Schicht mit den 
Grenzen p und p' in Richtung p = cosG. Mit Aufspaltung in die monochromatischen 
auf- und abwÃ¤rtsgerichtete FlÃ¼ss erhÃ¤l man aus der Gleichung 4.36 nach partieller 
Integration 
Die Indizes s, a ,  p und top stehen fÃ¼ Boden, bodennahe Luftschicht, Druckniveau und 
Oberrand der AtmosphÃ¤re Statt  der Integration Ã¼be den Zenitwinkel 0 wurde der kon- 
stante DiffusivitÃ¤tsfakto rd = 1.66 eingefÃ¼hrt der eine gebrÃ¤uchlich Approximation bei 
der Berechnung des langwelligen Strahlungstransfers darstellt. 
FÃ¼ die Integration Ã¼be die i langwelligen Spektralintervalle (Tabelle 4.1) werden Trans- 
missivitÃ¤te Ti verwendet, die von MOCRETTE et al. (1986) mit einem hochauflÃ¶sen 
den Bandenmodell bestimmt wurden. Das Bandenmodell gibt die Absorption durch Gase 
in AbhÃ¤ngigkei von der durchstrahlten Absorberkonzentration an. Neben den bereits 
erwÃ¤hnte Schwingungs- und Rotationsbanden des Wasserdampfes, der 15 p m  Bande des 
Kohlendioxids, die 9.6 p m  Bande des Ozons und den Flanken der Schwingungs- und Ro- 
tationsbanden des Wasserdampfes werden auch die Absorptionsbanden der Spurengase 
Methan, Distickstoffoxid und Fluor-Chlor-Kohlen-Wasserstoffe berÃ¼cksichtigt Das Ab- 
sorptionsvermÃ¶ge und damit die optische Dicke eines Gases wird aber nicht nur durch 
die Konzentration des Absorbers in einer Schicht bestimmt, sondern auch durch die Tem- 
peratur und den Druck. Letztere verÃ¤nder die Form der Absorptionbanden. Um diesen 
Einfluil auf die Spektrallinien der Gase zu berÃ¼cksichtigen fÃ¼hr man eine effektive Ab- 
sorbermenge ein. Hierbei wird die Konzentration des Absorbers mit dem Druck und der 
Temperatur gewichtet. Die TransmissivitÃ¤te werden dann als Funktion der effektiven 
Absorbermengen beschrieben. Die Absorption langwelliger Strahlung durch Aerosole wird 
durch deren optische Dicke berÃ¼cksichtig (Abschnitt 4.2.3). Die TransmissivitÃ¤te sind 
dann zusÃ¤tzlic von der Absorbermenge der Aerosole abhÃ¤ngig 
Nach Einteilung der AtmosphÃ¤r in N homogene Schichten erfolgt schliefilich die vertikale 
Integration der Gleichungen (4.37) und (4.38). Der Effekt der Wolken auf den langwelli- 
gen Strahlungstransport folgt der Methode von WASHINGTON und WILLIAMSON (1977). 
Die StrahlungsflÃ¼ss fÃ¼ den wolkenlosen und wolkenbedeckten Himmel werden separat 
berechnet und danach proportional zum Grad der Wolkenbedeckung kombiniert. 
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4.2.2. Optische Eigenschaften der Wolken 
Kurzwelliger Spektralbereich 
Zur Beschreibung der Absorption und Streuung solarer Strahlung durch Wolken mÃ¼sse 
deren optische Dicke uc, Einfachstreu-Albedo uc und Asymmetrieparameter gc parametri- 
siert werden. Die Streuparameter werden unter der Annahme idealisierter GrÃ¶Benvertei 
lungen fÃ¼ WolkentrÃ¶pfche und kugelfÃ¶rmig Eisteilchen durch Berechnungen nach der 
Mie-Theorie bestimmt (ROCKEL et al., 1991). AnschlieBend werden die Ergebnisse Ã¼be 
die solaren Spektralintervalle gemittelt. Diese Prozedur wird fÃ¼ verschiedene effektive Ra- 
dien durchgefÃ¼hrt Der effektive Radius re ist dabei definiert als oberflÃ¤chengewichtete 
mittlerer Radius der betrachteten GrÃ¶fienverteilun zwischen rmin und rÃ£a 
Mit ihm werden die optischen Parameter der Wolken wie folgt parametrisiert: 
optische Dicke Jc = a~ rzl CWP (4.40) 
4 
Asyrnmetrieparameter gc = /^ cn(log(re))"' (4.42) 
Unterteilt nach Eis- und Wasserwolken sind die Koeffizienten ao, a i ,  bn und cÃ fÃ¼ die bei- 
den solaren Spektralintervalle in Tabelle A.2 im Anhang aufgefÃ¼hrt Der Wolkenwasserweg 
CWP (in g/m2) entspricht dem vertikal integrierten Wolkenwassergehalt: 
CWP = LWP + IWP = (qÃ£ + qw) p~ dz , r (4.43) 
wobei LWP bzw. IWP den FlÃ¼ssigwasser bzw. Eiswasserweg der Wolke und zb bzw. zi 
die Wolkenuntergrenze bzw. -obergrenze bezeichnen. Das WolkenflÃ¼ssigwasse qÃ£ und das 
Wolkeneis qwi werden entsprechend Gleichung 4.21 in AbhÃ¤ngigkei von der Temperatur 
aus dem Wolkenwasser qw diagnostisch bestimmt. 
Der effektive Radius fÃ¼ WassertrÃ¶pfche re; (in pm) lÃ¤Â sich als eine Funktion des FlÃ¼ssig 
wassergehaltes p~ qw; (in g/m3) und der vorgeschriebenen WolkentrÃ¶pfchenkonzentratio 
CDNC (in cmp3) schreiben 
Te; = k dp= 
47rp; CDNC 
Dabei sind p; die Dichte von flÃ¼ssige Wasser und k ein Parameter, der die Form des 
Teilchenspektums bestimmt. Letzterer hat in kontinentalen bzw. maritimen Wolken einen 
Wert von 1.14 bzw. 1.08 (JOHNSON, 1993). FÃ¼ die CDNC wird in der atmosphÃ¤rische 
Grenzschicht Ã¼be Ozeanen ein typischer Wert von 100 c m 3  und Ã¼be Kontinenten von 
220 c m 3  angenommen. Oberhalb der Grenzschicht sinkt CDNC exponentiell auf 50 c m 3  
ab. 
Der effektive Radius der Eisteilchen rei wird nach MCFARLANCE et al. (1992) parametri- 
siert durch 
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mit cg = 5640 und cy = 0.786. X ,  (in um) gibt die mittlere LÃ¤ng der Eispartikel wieder, 
fÃ¼ die HEYMSFIELD (1977) auf der Basis von Messungen eine Parametrisierung i n  der 
Form 
ableitete. Hierbei ist 70  = 0.698, 71 = 0.366, 7 2  = 0.122 und 71 = 0.0136. 
FÃ¼ eine Mischwolke sind die optische Dicke Jc, die Einfachstreualbedo wc und der Asym- 
metriefaktor gc wie folgt definiert: 
Dabei stehen die Indices 1 und i fÃ¼ die FlÃ¼ssig und Eisphase. 
langwelliger Spektralbereich 
Im langwelligen Spektralbereich wird die Streuung vernachlÃ¤ssig und die EmissivitÃ¤ von 
Wasser- bzw. Eiswolken mit dem Bedeckunggrad 6 beschrieben durch 
Dabei sind KI = 0.03 +0.29e-O-~~ und K, = 0 . 0 2 + 0 . 2 1 e - ~ . ~ ~  (in m2Ig) die Massenex- 
tinktionskoeffizienten fÃ¼ Wasser- und Eiswolken. Das Emissionsvermogen einer Mischwol- 
ke ist gegeben durch 
Zusammenfassend lÃ¤Â sich sagen: Die optischen Parameter von Wasser- und Eiswolken 
im solaren und langwelligen WellenlÃ¤ngenbereic sind eine Funktion des flÃ¼ssige bzw. 
festen Wolkenwassergehaltes (qwl bzw. qwi). FÃ¼ Wasser- und Mischwolken sind sie zudem 
abhÃ¤ngi von der WolkentrÃ¶pfchenkonzentratio CDNC. Die AbhÃ¤ngigkei der optischen 
Parameter fÃ¼ Wasser- und Mischwolken von CDNC wird in dieser Arbeit dazu benutzt, 
den indirekten Effekt von ,,Arctic Haze" zu simulieren. 
4.2.3. Aerosolblock 
Der direkte Effekt der Aerosole auf die Strahlung wird im Modell HIRHAM4 durch den 
Einbau des Globalen Aerosoldatensatzes1 (GADS) nach KOPKE et al. (1997) berÃ¼cksichtigt 
Dieser Datensatz stellt die optischen Eigenschaften von Aerosolen in AbhÃ¤ngigkei von der 
WellenlÃ¤ng und der relativen Feuchte bereit. 
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Globaler Aerosoldatensatz (GADS) 
Der GADS basiert sowohl auf Resultaten weltweiter Messungen mikrophysikalischer und 
optischer Aerosoleigenschaften als auch auf den Ergebnissen von Aerosolmodellen. F Ã ¼  11 
verschiedene Aerosolkomponenten sind jeweils die Extinktions-, Absorptionsquerschnitte 
und Asymmetriefaktoren fÃ¼ den WellenlÃ¤ngenbereic zwischen 0.25 und 40 pm angege- 
ben. Die Tabelle A.6 im Anhang zeigt die Komponenten des GADS und deren mikrophy- 
sikalische Eigenschaften fÃ¼ trockene Teilchen. Die Teilchen einer Komponente sind durch 
einen Modenradius rm und eine mittlere spezifische Dichte p charakterisiert. Die optischen 
Parameter wurden unter Vorgabe einer GrÃ¶fienverteilun und eines Brechungsindexes bei 
Annahme kugelfÃ¶rmige Teilchen mit der Streutheorie nach MIE (1908) berechnet. Die 
GrÃ¶fienverteilun der einzelnen Komponenten wird durch eine Log-Normalverteilung (mo- 
nomodale Verteilung) nach H.  C. DAVIES (1974) beschrieben: 
Der Modenradius rm markiert das Maximum der Verteilung. Aufierdem gilt, daÂ die HÃ¤lf 
te  aller Partikel kleiner als rm. ist, die andere HÃ¤lft grÃ¶Â§ als rm. U ist die geometrische 
Standardabweichung, die die Breite der Verteilung um angibt. N stellt die Gesamt- 
konzentration der Teilchen und n ( r )  die Konzentration aller Partikel im Radiusintervall 
dr  an. 
In Tabelle A.6 (siehe Anhang) kennzeichnet die Kategorie INS0 wasserunlÃ¶slich Minera- 
lien, die nicht wie die anderen Mineralien MINM, MIAM, MICM und MITTR aus WÃ¼sten 
regionen stammen, sondern aus BÃ¶de der mittleren Breiten. Diese Teilchen zeigen neben 
streuenden Eigenschaften auch ein relativ hohes AbsorptionsvermÃ¶ge im kurzwelligen 
Bereich. 
Die Komponente WAS0 umfaÂ§ alle Stoffe, die in Wasser lÃ¶slic sind, z.B. Nitrate, orga- 
nische Substanzen und vor allem Sulfate. Sie stammen aus Gas-Partikel-Umwandlungen, 
industriellen und natÃ¼rliche Prozessen sowie der direkten Emission von der OberflÃ¤ch 
und biologischen Quellen. Im kurzwelligen Bereich wirken WASO-Teilchen vor allen Dingen 
streuend, dagegen nimmt im langwelligen Bereich der Anteil a n  Absorption im VerhÃ¤ltni 
zur Gesamtextinktion zu. 
Mit RuÂ (englisch: soot) werden allgemein kohlenstoffhaltige Materialien bezeichnet, die 
direkt oder indirekt bei Verbrennungsprozessen entstehen. Hierbei kann es sich sowohl um 
stark absorbierende Graphite als auch um schwach absorbierende organische Sustanzen 
handeln. Ihr jeweiliger Anteil richtet sich nach der Art des Verbrennungsvorgangs und des 
verbrannten Materials. Die GADS-Komponente SOOT reprÃ¤sentier Rufiteilchen (schwar- 
ze Kohlenstoffpartikel), die durch einen hohen imaginÃ¤re Brechungsindex gekennzeichnet 
sind. Entsprechend wirken die SOOT-Teilchen in allen Spektralbereichen stark absorbie- 
rend. 
Seesalz-Aerosole (englisch: Sea-Salt) werden durch 3 GrÃ¶Â§enordnung (SSNM, SSAM 
und SSCM) beschrieben. Sie enthalten Natriumchlorid (NaCl) und sind damit ebenfalls 
wasserlÃ¶slich WÃ¤hren die wasserlÃ¶slich Aerosolkomponente WAS0 Teilchen umfafit, die 
sowohl Ã¼be Land als auch Å¸be See gefunden werden, sind in den Komponenten SSNM, 
SSAM und SSCM lediglich jene Aerosolpartikel enthalten, die aufgrund ihrer GrÃ¶Â und 
der damit verbundenen Sedimentationsgeschwindigkeit ausschliefilich Å¸be dem Meer und 
den angrenzenden KÃ¼stengebiete zu finden sind. Seesalzteilchen wirken im kurzweiligen 
und in weiten Teilen des langwelligen Spektalbereiches streuend. 
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Eine weitere wasserlÃ¶slich Komponente, SUSO, besteht aus 75% SchwefelsÃ¤ur und be- 
schreibt das stratosphÃ¤risch Aerosol und die antarktischen Sulfataerosole, die ihre Quelle 
in der StratosphÃ¤r haben. 
FÃ¼ die wasserlÃ¶sliche Aerosolkomponenten (WASO, SSNM, SSAM, SSCM und SUSO) 
sind die aus Mie-Rechnungen hervorgegangenen optischen Parameter auch fÃ¼ verschiedene 
Quellungen bzw. relative Feuchten berÃ¼cksichtigt Bei zunehmender relativer Feuchte ver- 
grÃ¶fler sich die Radien der Teilchen durch Adsorption von Wasser, was zu einer VerÃ¤nde 
rung der GrÃ¶Â§enverteilu fÃ¼hrt Gleichzeitig verringern sich aber auch die Konzentratio- 
nen der wasserlÃ¶sliche Stoffe und damit der Brechungsindex der LÃ¶sungstrÃ¶pfche U m  
diesen Effekt zu erfassen, wurden die optischen Eigenschaften dieser Aerosolkomponenten 
fÃ¼ 8 relative Feuchteklassen berechnet. Die Einteilung der Feuchteklassen ist in Tabel- 
le A.5 im Anhang wiedergegeben. Da die mineralischen Komponenten (MINM, MIAM, 
MICM) und RuÂ (SOOT) mit steigender Feuchte nicht quellen, sind ihre Eigenschaften 
von der Feuchte unabhÃ¤ngig 
Um den GADS fÃ¼ Anwendungen im Klimamodell anzupassen, wurde eine Mittelung der 
optischen Eigenschaften auf die breitbandigen Spektralintervalle des HIRHAM4 vorge- 
nommen. In  den Tabellen A.7 und A.8 im Anhang sind die mittleren optischen Parameter 
der GADS-Komponenten fÃ¼ die erste der acht Feuchteklassen im 1. kurzwelligen (0.25 - 
0.68 um) und 2. kurzwelligen Spektralbereich (0.68 - 4.0 um) wiedergegeben. 
Allgemein lÃ¤Â sich sagen, daÂ die Extinktion durch Aerosolteilchen mit zunehmender Wel- 
lenlÃ¤ng abnimmt. Je  grofler die Teilchen, desto grÃ¶Â§ ist die Extinktion. Im kurzwelligen 
Spektralbereich ist RuÂ (SOOT) der einzige starke Absorber. Bei den anderen Kompo- 
nenten Ã¼berwiege die streuenden Eigenschaften. Die VorwÃ¤rtsstreuun nimmt mit der 
WellenlÃ¤ng ab. Die genannten ZusammenhÃ¤ng lassen aus den Abbildungen l b  und 2a-C 
in der Arbeit von KOPKE et al. (1997) entnehmen, die die AbhÃ¤ngigkei der optischen 
Eigenschaften der verschiedenen Aerosolkomponenten von der WellenlÃ¤ng darstellen. 
Da die Aerosolpartikel unabhÃ¤ngi voneinander mit dem Strahlungsfeld wechselwirken, 
erhÃ¤l man die Extinktions-, Absorptions- und Streukoeffizienten der Mischung aus einer 
Addition der Koeffizienten der Aerosolkomponenten unter BerÃ¼cksichtigun des Anzahl- 
mischungsverhÃ¤ltnisse Ni/N. Die Einfachstreualbedo und den Asymmetriefaktor fÃ¼ das 
Gesamtaerosol erhÃ¤l man als gewichtetes Mittel im Strahlungsschema (siehe nÃ¤chste 
Abschnitt). 
Einbau des GADS im HIRHAM4 
Die Beschreibung der optischen Wirkung der Aerosole erfolgt in der Strahlungstransport- 
gleichung durch die Aerosolparameter (Extinktions-, und Absorptionskoeffizient U& und 
gabs sowie Asymmetrieparameter g). Im Klimamodell HIRHAM4 werden die Aerosol- 
parameter einer zuvor festzulegenden Mischung aus GADS-Komponenten mit Hilfe des 
Aerosol-MassenmischungsverhÃ¤ltnisse bestimmt. Im GADS sind hingegen die Extinkti- 
ons- und Absorptionskoeffizienten der einzelnen Aerosolkomponenten mit der entsprechen- 
den Teilchenkonzentration normiert, d.h. im GADS werden fÃ¼ die einzelnen Aerosolkom- 
ponenten Extinktions- und Absorptionsquerschnitte (cm2/Teilchen) bereitgestellt. Des- 
halb muÂ die Aerosolteilchenkonzentration mit dem Aerosol-MassenmischungsverhÃ¤ltni 
in Beziehung gesetzt werden. 
Das MassenmischungsverhÃ¤ltni M einer GADS-Komponente ist durch folgende Gleichung 
4. Das regionale Klimamodell HIRHAM4 mit Aerosolblock 
gegeben: 
wobei N die Teilchenkonzentration (Teilchen/cm3) der GADS-Komponente ist. Die Mas- 
se eines Teilchens mT fÃ¼ eine Aerosolkomponente resultiert aus dem Produkt zwischen 
seinem Volumen VT und seiner spezifischen Dichte pr 
Das Volumen eines Teilchens ergibt sich aus der numerischen Integration Ã¼be die Grooen- 
verteilung (Gleichung 4.53) zu 
mit dem Modenradius rm und der Standardabweichung U der Log-Normal-Verteilung. 
Aus dem Aerosol-MassenmischungsverhÃ¤ltni M in einer Schicht zwischen den Druckni- 
veaus p und p + d p  berechnet sich dann die optische Dicke S durch 
wobei die Schichtdicke d z  durch die hydrostatische Grundgleichung 4.4 und p~ durch 
Gleichung 4.55 ersetzt wurde. ueZt ist der Extinktionskoeffizient, = uext/N der  Ex- 
tinktionsquerschnitt (cm2/~eilchen). Die optische Dicke der Aerosolmischung (da) i n  einer 
Schicht ergibt sich aus Summe der einzelnen optischen Dicken der Aerosolkomponenten i: 
Die Einfachstreualbedo wa und der Asymmetriefaktor gn des Gesamtaerosols in  einer 
Schicht ergeben sich aus der Summe der mit der optischen Dicke und der Einfachstreual- 
bedo gewichteten Komponenten: 
Im Strahlungstransfercode wird die Absorption und Streuung kurzwelliger Strahlung mit 
der Delta-Eddington-Approximation berechnet. Das Konzept der Approximation trÃ¤g der 
starken VorwÃ¤rtsstreuun der Mie-Streuung Rechnung. Der Strahlungsanteil, der a n  den 
kugelfÃ¶rmige Teilchen nÃ¤herungsweis in Richtung der einfallenden Strahlung gestreut 
wird, wird dem ungestreuten Strahlungsfeld wieder hinzugefÃ¼gt Es ergeben sich dann 
geÃ¤ndert ,,effektiveu Werte fÃ¼ die optischen Parameter (WISCOMBE, 1977): 
4.2. Physikalische Parametrisierungen 
Die effektive optische Dicke G ist kleiner als die optische Dicke Ja. Gleiches gilt fÃ¼ die 
effektive Einfachstreualbedo W: und den effektiven Asymmetriefaktor gi. 
Mit zunehmender WellenlÃ¤ng nehmen die absorbierenden Eigenschaften der Aerosole zu, 
ihre Extinktion jedoch ab. Die Streuung durch Aerosole tritt  im langwelligen Spektralbe- 
reich in den Hintergrund und wird deshalb vernachlÃ¤ssigt Ihr AbsorptionsvermÃ¶ge und 
damit ihre optische Dicke in einer Modellschicht zwischen den Druckniveaus p und p 4- dp 
ist durch die Gleichung 4.57 gegeben. 
Beschreibung von ,,Arctic Haze" mittels GADS 
Durch die Mischung verschiedener Aerosolkomponenten des GADS lÃ¤Â sich ein spezifi- 
sches Aerosolgemisch fÃ¼ eine Region erzeugen. Dies soll im folgenden am Beispiel des 
,Arctic Haze" durchgefÃ¼hr werden. 
Wie im Kapitel 2.4 erlÃ¤utert werden als chemische Bestandteile des troposphÃ¤rische 
Aerosols im arktischen FrÃ¼hjah in der Literatur genannt (z.B. ROSEN et al.. 1980; RAHN 
und HEIDAM, 1981; SHAW, 1982; HEINTZENBERG, 1982; CLARKE et al, ,  1984; BARME und 
HOFF, 1985; BARRIE, 1986; BARRIE, 1996; WENDUNG et  al., 1985; D'ALMEIDA et al., 
1991; SHAW et  al., 1993; HEINTZENBERG und LECK, 1994; JAESCHKE et al., 1997) : 
e NatÃ¼rlich und anthropogene Sulfate aus der Oxidation von reduzierten Schwefelga- 
sen und Schwefeldioxid, 
0 Nitrate aus der Oxidation von Stickoxiden, 
0 Seesalz, 
o NatÃ¼rlich und anthropogene Kohlenstoffverbindungen (insbesondere RuÂ§) 
e Mineralien (in sehr geringen Mengen). 
Die in  dieser Arbeit gewÃ¤hlt Aerosolzusammensetzung beschrÃ¤nk sich auf die ersten 
vier angefÃ¼hrte Komponenten, d a  sie die Hauptbestandteile des ,,Arctic Haze" sind. Im 
GADS entsprechen sie den Komponenten WASO, SOOT und Sea-Salt. Bei Sea-Salt wur- 
de der Akkumulation-Mode (SSAM) gewÃ¤hlt da  grÃ¶Â§e Seesalzpartikel (SSCM) nicht 
Ã¼be lÃ¤nger Distanzen transportiert werden (ROSSKNECHT und KHALIL, 1993). Die opti- 
schen Parameter dieser Komponenten sind fÃ¼ die zwei solaren und die sechs terrestrischen 
Spektralintervalle sowie den 8 Feuchteklassen in den Abbildungen A.1 bis A.3 dargestellt. 
Bei der Festlegung des MassenmischungsverhÃ¤ltnisse der Aerosolkomponenten wurden 
mehrere Aspekte berÃ¼cksichtigt So stellt die wasserlÃ¶slich Substanz Sulfat ein Hauptbe- 
standteil der anthropogenen Haze-Partikel dar (z.B. BARRIE und HOFF, 1985; STAEBLER 
et al., 1999). Beobachtungsdaten von WARNECK (1988) ergaben fÃ¼ die Arktis einen Anteil 
der Sulfat-Aerosole an der Masse aller Aerosole von ca. 75%. FÃ¼ das MassenverhÃ¤ltni 
RuÂ§/Sulfat wurde ein Wert von ungefÃ¤h 0.075 angesetzt, wie ihn HAYWOOD und SHI- 
NE (1995) vorschlagen. Eine Ã¤hnlich Relation zwischen beiden Substanzen fand auch 
HOPPER et al. (1994) bei Messungen wÃ¤hren ,,Arctic HazeL1-Ereignissen an der Station 
Alert, Kanada (82.5ON, 62.3OW) im FrÃ¼hjahr Desweiteren wurden Kenntnisse Ã¼be die 
Grofienbereiche der optischen Eigenschaften von ,,Arctic Haze" berÃ¼cksichtigt (siehe Ta- 
belle 2.1). Das Aerosol-MassenmischungsverhÃ¤ltni wurde so bestimmt, daÂ die berechnete 
gesamt-optische Dicke des Aerosols mit> MeÂ§date eines Sonnenphotometers an der Kol- 
dewey-StationISpitzbergen (78.93ON, 11.95'0) wÃ¤hren eines ,,Arctic HazeL'-Ereignisses 
Ãœbereinstimmt 
4. Das regionale Klimamodeii HIRHAM4 mit Aerosolblock 
Auf dieser Basis wurde eine externe Mischung aus den genannten drei GADS-Kompo- 
nenten mit den in Tabelle 4.2 angegebenen MassenmischungsverhÃ¤ltnisse erstellt. Dabei 
wurde vereinfachend angenommen, daÂ das gesamte Aerosol in einer 380 m dicken Schicht 
konzentriert ist. Die resultierenden optischen Eigenschaften der Mischung sind fÃ¼ die 
beiden solaren Spektralintervalle in Tabelle 4.3 zusammengefaÂ§t 
Tabelle 4.2.: Die erste Zeile beinhaltet die gewÃ¤hlte MassenmischungsverhÃ¤ltniss M; fÃ¼ die GADS- 
Komponenten WASO, SSAM und SOOT des GADS zur Beschreibung des ,,Arctic Haze". Darunter folgen 
die Massen- und Teilchenkonzentrationen (m, und Nt )  bezogen auf eine 380 m mÃ¤chtig Schicht. 
Mi (10W5g/kg) 
1 1 solarer Spektralbereich 1 
WASO 
3.48 
Tabelle 4.3.: Optische Eigenschaften der externen Mischung der in Tabelle 4.2 aufgefÃ¼hrte Komponenten 




Eine Einfachstreualbedo wo = 0.91 bedeutet, daÂ sich die Extinktion zu 91% aus Streuung 
und zu 9% aus Absorption zusammensetzt. WÃ¤hren SUSO und SSAM im Sichtbaren 
eine Einfachstreualbedo nahe 1 besitzen, hat SOOT als starker Absorber nur einen Wert 
von etwa 0.2. Folglich verringern die RuÂ§partike die Einfachstreualbedo des arktischen 





0.25 - 0.68 um. 
0.12 
0.91 




5. SensitivitÃ¤tsstudie mit einem ID-Strahlungstransportmodell 
den schneebedeckten Boden wurde eine Albedo A = 0.8 bestimmt. Aus dem vorgegebenen 
Zeitpunkt der Messungen (ca. 12.00 UTC) errechnet sich fÃ¼ Ny-Alesund ein Zenitwinkel 
6 der Sonne von 67.5O, d.h. die Sonne befindet sich 22.5' Ã¼be dem Horizont. Der Win- 
kel zwischen der einfallenden Sonnenstrahlung und dem Horizont wird im folgenden als 
SonnenhÃ¶henwinke a = 90' - 6 bezeichnet. 
5.2.1. Arktisches Aerosol bei wolkenlosem Himmel 
Das gesamte Aerosol (siehe Tabelle 4.2) mit Ja = 0.12 wird in eine 380 m dicke Schicht ein- 
gebracht, wobei die Mit,te der Schicht in etwa 1.3 km HÃ¶h (875 hPa) liegt. Nach HEINT- 
ZENBERG (1989) werden in diesem HÃ¶henbereic angehobene Haze-Schichten besonders 
hÃ¤ufi beobachtet. 
Abbildung 5.2 zeigt die berechneten kurz- und langwelligen NettostrahlungsflÃ¼ss i n  der 
wolkenfreien TroposphÃ¤r mit und ohne Aerosolschicht bis in 8 km HÃ¶he ZusÃ¤tzlic sind 
flugzeuggetragene Messungen dieser StrahlungsflÃ¼ss eingezeichnet, die in der Umgebung 
von Spitzbergen gewonnen wurden. 
Die Absorption und RÃ¼ckstreuun der solaren Einstrahlung durch die Aerosole bewirkt 
eine Verringerung des abwÃ¤rtsgerichtete kurzwelligen Strahlungsflusses in der SÃ¤ul un- 
terhalb der Partikelschicht. Im Vergleich zur aerosolfreien TroposphÃ¤r wird dadurch der 
solare Nettostrahlungsflufi am Boden um -3.3 W/m2 reduziert. Inner- und oberhalb der 
Haze-Schicht nimmt dagegen der kurzwellige Nettostrahlungflufi vor allem aufgrund der 
stark absorbierenden SOOT-Partikel zu. Da weniger solare Strahlung in den Weltraum 
zurÃ¼ckgestreu wird, resultiert ein positiver kurzwelliger Strahlungsantrieb am Oberrand 
der AtmosphÃ¤r von 11.0 W/m2. Der aus den Messungen abgeleitete, vertikale Strahlungs- 
flufi ist geringer, weil hohe Eiswolken die solare Einstrahlung schwÃ¤chten 
Das Profil des langwelligen Nettostrahlungsflusses zeigt einen geringfÃ¼gige Anstieg von 
0.6 W/m2 unterhalb der Partikelschicht (Abbildung 5.2, rechts), d a  die ErwÃ¤rmun der 
Aerosolschicht durch die Absorption solarer Strahlung die Emission langwelliger Strahlung 
in Richtung Erdboden verstÃ¤rkt Der gemessene, negative langwellige NettostrahlungsfluÂ 
ist irn oberen Teil der TroposphÃ¤r kleiner als der berechnete, d a  die hohen Eiswolken 
die atmosphÃ¤risch Gegenstrahlung erhÃ¶hen Der aus den Messungen bestimmte, leicht 
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Abbildung 5.1.: Gemessene Vertikalprofile der Temperatur, der relativen Feuchte (links) und der Ozon- 
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Abbildung 5.2.: Vertikalprofile des kurzwelligen Nettostrahlungsflusses (links) und des langwelligen Net- 
tostrahlungsflusses (rechts) mit und ohne ,,Arctic Haze"-Schicht bei wolkenlosem Himmel (Sonnenstand 
a = 22.5', Bodenalbedo A = 0.8). ZusÃ¤tzlic sind die entsprechenden Profile aus den Flugzeugmessungen 
eingezeichnet. 
hÃ¶her langwellige Strahlungsverlust in den unteren Luftschichten rÃ¼hr daher, daÂ die 
Flugzeugmessungen z.T. in der Eisrandzone stattfanden. Ãœbe einer WasseroberflÃ¤ch ist 
die langwellige Abstrahlung aufgrund der hÃ¶here OberflÃ¤chentemperatu deutlich grÃ¶Â§ 
als Ã¼be einer geschlossenen Eisdecke. 
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Abbildung 5.3.: Vertikalprofile des direkten Aerosolantriebes in der ErwÃ¤rmungsrat fiir die Mischung 
(links) und fÃ¼ die einzelnen Komponenten (rechts) der Mischung (SonnenhÃ¶henwinke a = 22.s0,  Bo- 
denalbedo A = 0.8, wolkenlos). 
Durch die Divergenz des kurzwelligen Nettostrahlungsflusses von etwa 15 W/m2 im Bereich 
der Aerosolschicht resultiert eine unmittelbare solare ErwÃ¤rmungsrat von 2.9 K/Tag (Ab- 
bildung 5.3, links). Dabei trÃ¤g die hohe Anzahl der stark absorbierenden SOOT-Teilchen 
trotz ihres geringen Anteils an der Gesamtmasse mit etwa 75% zur ErwÃ¤rmun bei (Ab- 
bildung 5.3, rechts). Durch die WÃ¤rmeabstrahlun der Aerosolschicht kÃ¼hl sich die Luft 
im Langwelligem um -0.2 K/Tag ab. Ãœbe der stark reflektierenden ErdoberflÃ¤ch kommt 
es durch die reduzierte solare Einstrahlung zu einer leichten Abkuhlung von -0.1 K/Tag. 
5. SensitivitÃ¤tsstudie mit einem 1D-Strahlungstransportmodell 
Eine Ã¤hnlic geringe bodennahe AbkÃ¼hlun bestimmen auch SHAW et al. (1993) mit ihrem 
Aerosolmodell fÃ¼ ,,Arctic Haze". Somit tragt ,,Arctic Haze" zu einer hÃ¶here statischen 
StabilitÃ¤ der troposphÃ¤rische Schichtung und zu einer VerstÃ¤rkun der Temperaturin- 
version bei (vergleiche Abbildung 5.1). 
EinfluÃ des Absorptionskoeffizienten 
Das AbsorptionsvermÃ¶ge der Aerosole bestimmt maÂ§geblic die atmosphÃ¤risch 
ErwÃ¤rmung Eine mefitechnische Abschatzung dieser GrÃ¶Â ist jedoch mit groÂ§e Un- 
sicherheiten behaftet, was auf die unterschiedlichen MeGmethoden und analysierten Ma- 
terialien zurÃ¼ckzufÃ¼hr ist. WÃ¤hren in den Modellberechnungen von BLANCHET und 
LIST (1987) ein MassenabsorptionsvermÃ¶ge fÃ¼ RuÂ von 5.0 m2Ig (bei 0.55 um) verwen- 
det wird, liegt der Wert bei ROSEN und HANSEN (1984) mit 18.1 m2Ig deutlich hÃ¶her 
Im GADS betrÃ¤g das MassenabsorptionsvermÃ¶ge der Komponente SOOT 8.6 rn2lg. Im 
folgenden wird deshalb untersucht, inwiefern der direkte Strahlungsantrieb vom Aerosol- 
AbsorptionsvermÃ¶ge im solaren und terrestrischen Spektralbereich abhÃ¤ngt 
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Abbildung 5.4.: Vertikalprofile des direkten Aerosolantriebes im Nettostrahlungsflu5 (links) und in der 
Gesamterwarmungsrate (rechts) bei einem um 10 bzw. 50% hÃ¶here kurzwelligen kurzwelligen Absorp- 
tionskoeffizienten der einzelnen Aerosolkomponenten, wobei die Gesamtextinktion nicht verÃ¤nder wird. 
(SonnenhÃ¶henwinke a = 22.5', Bodenalbedo A = 0.8, wolkenlos). 
ZunÃ¤chs wird der kurzwellige Absorptionskoeffizient der ],Arctic Hazeil-Komponenten 
WASO, SOOT und SSAM um 10% bzw. 50% erhÃ¶ht ohne das ExtinktionsvermÃ¶ge 
der einzelnen Komponenten zu verÃ¤ndern Dies hat zur Folge, daÂ sich der Anteil der 
in den Weltraum zurÃ¼ckgestreute solaren Strahlung entsprechend verringert, und der po- 
sitive Strahlungsantrieb oberhalb der Haze-Schicht zunimmt (Abbildung 5.4 links). Die 
atmosphÃ¤risch Gesamterwarmungsrate steigt um ca. 10% bzw. 50% (0.3 K/Tag bzw. 
1.4 K/Tag) a n  (Abbildung 5.4 rechts). Obwohl die solare Einstrahlung am Boden wei- 
ter zurÃ¼ckgeht wird eine stÃ¤rker AbkÃ¼hlun der bodennachsten Luftschicht gegenÃ¼be 
dem Standardlauf verhindert, da  durch die hÃ¶her Schichttemperatur mehr langwellige 
Strahlung zum Boden bin emittiert wird. 
Im langwelligen Spektralbereich (\ 4 um) fÃ¼hr eine ErhÃ¶hun des AbsorptionsvermÃ¶gen 
der drei GADS-Komponenten um 100% relativ zum Standardlauf zu einer Reduktion der 
atmosphÃ¤rische GesamterwÃ¤rmungsrat um Ca. 3% (0.1 KITag). Der RÃ¼ckgan ist auf 
die verstÃ¤rkt langwellige Abstrahlung der Aerosolschicht zurÃ¼ckzufÃ¼hre Der Grund fÃ¼ 
5.2. Simulationsergebnisse 
die geringe Ã„nderun der ErwÃ¤rmungsrat liegt in dem deutlich schwÃ¤chere Extinktion- 
vermÃ¶ge der Aerosole im langwelligen Spektralbereich (siehe Abbildung A.l(b) - A.3(b) 
im Anhang). Eine nennenswerte Ã„nderun der AbkÃ¼hlungsrat am Boden ist in diesem 
Fall nicht feststellbar. Zusammenfassend lÃ¤Â sich sagen, daÂ die atmosphÃ¤risch Strah- 
lungserwÃ¤rmun durch ,,Arctic Haze" maogeblich von dessen AbsorptionsvermÃ¶ge im 
Kurzwelligen abhÃ¤ngt 
EinfluÃ der relativen Feuchte 
Die optischen Aerosoleigenschaften sind stark von der relativen Luftfeuchtigkeit abhÃ¤ngig 
Im GADS wird der Feuchteeinfld auf die optischen Aerosolparameter durch die bereits 
erwÃ¤hnte 8 Feuchteklassen berÃ¼cksichtigt Die relative Feuchte / ist der Quotient aus dem 
herrschenden Wasserdampfdruck e in der Luft und dem bei der gegebenen Lufttemperatur 
T maximal mÃ¶gliche Dampfdruck (SÃ¤ttigungsdampfdruc E Ã¼be Wasser bzw. Eis): 
Inwieweit der Strahlungsantrieb des ,,Arctic Haze" durch die relative Luftfeuchtigkeit be- 
einfluot wird, soll im folgenden untersucht werden. 
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Abbildung 5.5.: Vertikalprofile des direkten Aerosolantriebes in der GesamterwÃ¤xmungsrat (links) sowie 
des kurz- und langwelligen Strahlungsantriebes am Oberrand der AtmosphÃ¤r (TOA) und Boden (rechts) 
fÃ¼ unterschiedliche relative Feuchten (SonnenhÃ¶henwinke o- = 22.5', Bodenalbedo A = 0.8, wolkenlos). 
Dazu wird die Luftfeuchtigkeit in der Partikelschicht schrittweise erhÃ¶ht wÃ¤hren sie sonst 
unverÃ¤nder bleibt. Dabei zeigt sich, daÂ die ErwÃ¤rmun im Bereich der Aerosolschicht 
oberhalb einer relativen Feuchte von Ca. 80% merklich ansteigt (Abbildung 5.5 links). Erst 
dann beginnen die hygroskopischen ,,Arctic-HazeCi-Komponenten WAS0 und SSAM durch 
die Aufnahme von WassermolekÃ¼le stark mit der relativen Feuchte anzuwachsen, da ihre 
physikalisch-chemischen Eigenschaften im wesentlichen durch Sulfat und Natriumchlorid 
bestimmt werden. So liegt die SÃ¤ttigungsfeucht von Natriumchlorid bei etwa 75%, die 
von reinem Sulfat bei etwa 80% (WINKLER, 1988). Bei den grÃ¶Â§t relativen Feuchten ist 
entsprechend die RadiusÃ¤nderun dieser Teilchen mit der relativen Feuchte am stÃ¤rksten 
Mit steigender Luftfeuchtigkeit vergrÃ¶Â§e sich die Extinktion und damit die optische Dicke 
der Aerosole, wodurch der solare NettostrahlungsfluÂ an der ErdoberflÃ¤ch weiter redu- 
ziert wird (Abbildung 5.5 rechts). Gleichzeitig fÃ¼hre die hÃ¶here Temperaturen in der 
5. SensitivitÃ¤tsstudie mit einem ID-Strahlungstransportmodell 
Aerosolschicht zu einem Anstieg der langwelligen atmosphÃ¤rische Gegenstrahlung. Sie 
kompensiert weitgehend die Zunahme des negativen kurzwelligen Strahlungsantriebes, so 
daÂ die bodennahe AbkÃ¼hlun nahezu unverÃ¤nder bleibt. Gleichzeitig steigt der Energie- 
gewinn am Oberrand der AtmosphÃ¤r (TOA) bei hoher relativer Feuchte deutlich a n .  Da 
im Winter und FrÃ¼hjah die mittlere relative Feuchte Ã¼be weiten Teilen der Arktis mehr 
als 80% betrÃ¤g (ORVIG, 1970), kann somit der Strahlungsantrieb durch ,,Arctic-Haze" 
verstÃ¤rk werden. 
EinfluÃ des Sonneneinfallswinkels und der Bodenalbedo 
Weitere Faktoren, die einen EinfluÂ sowohl auf die StÃ¤rk als auch auf das Vorzeichen 
des Aerosolsignals haben, sind der Einfallswinkel der Sonnenstrahlen und die Albedo der 
ErdoberflÃ¤che Dies soll zuerst fÃ¼ die ErwÃ¤rmungsrat i n  der Haze-Schicht anhand der 
Abbildung 5.6 diskutiert werden. 
Abbildung 5.6.: Direkter Aerosolantrieb in der GesamterwÃ¤rmungsrat innerhalb der Haze-Schicht in 
AbhÃ¤ngigkei von der Bodenalbedo A und dem SonnenhÃ¶henwinke Q bei wolkenlosem Himmel. 
Bei gegebener Bodenalbedo A ist die ErwÃ¤rmun im Bereich der Aerosolschicht um so 
grÃ¶Â§e je hÃ¶he die Sonne Å¸be dem Horizont steht. Ãœbe einer Unterlage mit hohem 
ReflexionsvermÃ¶ge (A = 0.8) betragt die Erwarmungsrate bei einem SonnenhÃ¶henwin 
kel a = 5' etwa 1.2 K/Tag und steigt bei a = 25' auf rund 3 K/Tag an. Die Ursache 
hierfÃ¼ liegt zum einem in der Zunahme der abwÃ¤rtsgerichtete solaren Strahlungsenergie 
pro Einheitsflache mit grÃ¶Â§er SonnenhÃ¶henwinkel Zum anderen erfahren die Sonnen- 
strahlen aufgrund des kÃ¼rzere Weges durch die AtmosphÃ¤r eine geringere Streuung und 
Absorption a n  GasmolekÃ¼le oberhalb der Schicht, so daÂ mehr kurzwellige Strahlung auf 
die Aerosolpartikel trifft. 
Bei gegebenem Sonneneinfallswinkel a zeigt sich Å¸be Gebieten mit hoher Albedo A ein 
grÃ¶Â§er positives Aerosolsignal als Å¸be Gebieten mit niedriger Albedo A, da  im ersten Fall 
mehr Sonnenstrahlung vom Boden in Richtung Aerosolschicht reflektiert wird. Hierdurch 
kann zusÃ¤tzlic kurzwellige Strahlungsenergie in der Aerosolschicht absorbiert werden. Der 
Unterschied im Aerosolantrieb zwischen OberflÃ¤che niedriger und hoher Albedo A nimmt 
mit steigender SonnenhÃ¶h a noch deutlich zu. 
Am Erdboden fÃ¼hr die Verminderung der Sonneneinstrahlung durch die Haze-Schicht zu 
einem negativen Signal im NettostrahlungsfluÂ§ das umso starker ausfallt, je dunkler die 
OberflÃ¤ch ist (Abbildung 5.7, links). Ãœbe eis- und schneebedeckten OberflÃ¤che mit ihrer 
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Abbildung 5.7.: Direkter Aerosolantrieb im NettostrahlungsfluL? am Boden (links) und am Oberrand 
der A t m o s p h ~ e  (rechts) in AbhÃ¤ngigkei von der Bodenalbedo A und dem SonnenhÃ¶henwinke a bei 
wolkenlosem Himmel. 
hohen Albedo A ist die StÃ¤rk des negativen Aerosolantriebes am geringsten. Die Ursache 
hierfÃ¼ liegt in der intensiven Mehrfachstreuung zwischen der Schnee-/EisoberflÃ¤ch und 
der Aerosolschicht. Dieser ProzeÂ wirkt der Reduktion der Sonneneinstrahlung am Boden 
entgegen. In diesem Zusammenhang sei angemerkt, daÂ SonnenhÃ¶henwinke grÃ¶Â§ 40Â im 
arktischem FrÃ¼hjah (MÃ¤r bis Mai) nÃ¶rdlic von 65ON nicht auftreten. 
Die AbhÃ¤ngigkei des Strahlungsantriebes vom SonnenhÃ¶henwinke a wird durch die Pha- 
senfunktion (bzw. Asymmetriefaktor g) des Aerosols bestimmt: Bei den WASO- und 
SSAM-Teilchen, die den GroÂ§tei des ,,Arctic-Haze" bilden, dominiert aufgrund ihres 
Asymmetriefaktors nahe 1 die VorwÃ¤rtsstreuun solarer Strahlung (vergleiche Abbil- 
dung A.l(d) und A.3(d) im Anhang). Bei hohem a wird zunÃ¤chs nur ein geringer Anteil 
der Strahlung nach oben weggestreut; mit abnehmendem o wird dieser Anteil grÃ¶Â§e 
wodurch weniger solare Strahlung in Richtung des Erdbodens gestreut wird, mit dem Re- 
sultat, daÂ das negative Signal am Boden entsprechend zunimmt (Abbildung 5.7, links). 
Dadurch tritt  der stÃ¤rkst negative Strahlungsantrieb bei a = 10-20' auf, obwohl die solare 
Einstrahlung mit abnehmender SonnenhÃ¶h stetig kleiner wird. 
Am Oberrand der AtmosphÃ¤r (TOA) resultiert ein leicht negativer Strahlungsantrieb 
Ã¼be dunklen OberflÃ¤che (A = 0.2), wenn a kleiner Ca. 45' ist (Abbildung 5.7 rechts). Der 
grÃ¶Â§ Energieverlust fÃ¼ das System Erde-AtmosphÃ¤r ergibt sich bei a = 10 bis 20'. Ãœbe 
OberflÃ¤che mit hÃ¶here Bodenalbedo (A = 0.5 bzw. 0.8) verringert die Aerosolschicht 
die planetarische Albedo, so daÂ weniger Energie in den Weltraum zurÃ¼ckgestreu wird 
als in den entsprechenden FÃ¤lle ohne Aerosol. Der positive Strahlungsantrieb durch die 
SOOT-Partikel ist dann wesentlich grÃ¶Â§ als der negative Antrieb durch die WASO- und 
SSAM-Partikel. Zu diesem Ergebnis kommen auch PILINIS et  al. (1995), HAYWOOD und 
SHINE (1995) und SCHULTZ und FEICHTER (1997) bei der Untersuchung der direkten 
Strahlungswirkung von RuÂ§ und Sulfat-Aerosolen bei wolkenlosem Himmel. 
EinfluÃ der HÃ¶h der Aerosolschicht Ã¼be Grund 
Die nÃ¤chst SensitivitÃ¤tsstudi untersucht, inwieweit der Strahlungsantrieb durch die Lage 
der Haze-Schicht Ã¼be Grund beeinflugt wird. Abbildung 5.8 zeigt die aerosolbedingten 
ErwÃ¤rmungsrate am Boden, in der Haze-Schicht und am Oberrand der AtmosphÃ¤r fÃ¼ 
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Abbi ldung  5.8.: Direkter Aerosolantrieb in der GesamterwÃ¤rmungsrat in der Haze-Schicht (links) sowie 
am Boden und am Oberrand der AtmosphÃ¤r (rechts) in AbhÃ¤ngigkei von der HÃ¶h der Aerosolschicht Ã¼be 
Grund (SonnenhÃ¶henwinke a = 22.5' ,  Bodenalbedo A = 0.8, wolkenlos). Es  wurde eine hÃ¶henkonstant 
relative Feuchte von 30% gewÃ¤hlt 
unterschiedliche AbstÃ¤nd der Aerosolschicht vom Erdboden. Dabei wird eine hÃ¶henkon 
staute relative Feuchte von 30% angenommen, um deren Einflug auf die optischen Aero- 
soleigenschaften zu eliminieren. In der Aerosolschicht wÃ¤chs die positive ErwÃ¤rmungsrat 
nahezu linear um Ca. 0.05 K/(Tag.km) mit zunehmendem Abstand von der schneebedeck- 
ten ErdoberflÃ¤che Liegt die Haze-Schicht am Boden auf, ist die ErwÃ¤rmun innerhalb 
der Schicht am geringsten, da  die Mehrfachreflexion des Sonnenlichtes zwischen Boden 
und Aerosolschicht wegfÃ¤llt AuÃŸerde trifft in BodennÃ¤h weniger solare Strahlung auf 
eine Aerosolschicht als in grÃ¶ÃŸer HÃ¶he da  die Sonnenstrahlung auf ihrem lÃ¤ngere Weg 
vom AtmosphÃ¤renoberran zur Aerosolschicht durch absorbierende und streuende Gase 
stÃ¤rke abgeschwÃ¤ch wird. Die bodennahe AbkÃ¼hlun ist bei einer Distanz von mehr als 
ca. 3 km wieder rÃ¼cklÃ¤ufi weil die Dicke der Modellschichten mit steigender HÃ¶h immer 
deutlicher wÃ¤chs und damit die Aerosolkonzentration abnimmt. Dadurch verringert sich 
Wahrscheinlichkeit, mit der ein Photon auf seinem Weg durch die Haze-Schicht auf ein 
Aerosolteilchen trifft. 
Generell ist der Einflug der vertikalen Aerosolverteilung auf die ErwÃ¤rmungsrate am 
Boden und AuÃŸenran der AtmosphÃ¤r gering. Gleiches gilt fÃ¼ die NettostrahlungsflÃ¼sse 
Dieses Ergebnis ist konsistent mit dem von CESS (1983). 
5.2.2. EinfluÃ der Wolken auf den direkten Aerosolantrieb 
Bei den bisherigen Untersuchungen zum Strahlungsantrieb durch ,,Arctic-Haze" wurde von 
einem wolkenlosen Himmel ausgegangen. Neben den bisher untersuchten Faktoren kÃ¶nne 
aber auch Wolken den direkten Aerosoleffekt beeinflussen. Hierbei sind der Abstand der 
Aerosolschicht zur Wolke und die optische Dicke der Wolke entscheidend. ZunÃ¤chs soll die 
SensitivitÃ¤ des direkten Strahlungsantriebes gegenÃ¼be der Position einer Wolke unter- 
sucht werden. Dazu wird eine Wolke mit einer vertikalen Ausdehnung von 380 m unmittel- 
bar ober- bzw. unterhalb sowie in der Aerosolschicht plaziert. Der Bedeckungsgrad betrÃ¤g 
in allen drei FÃ¤lle 100%. Da die kurzwellige optische Dicke von Wolken Sc wÃ¤hren der 
arktischen Winter- und FrÃ¼hjahrsmonat zwischen 8 und 20 betrÃ¤g (LEONTYEVA und 
STAMNES, 1993), wird fÃ¼ das folgende Experiment dc = 15 gewÃ¤hlt Das Feuchteprofil 
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entspricht weiterhin der gemessenen Verteilung unter wolkenlosen Bedingungen. Auf die 
Konsequenzen dieser Annahme wird weiter unten naher eingegangen. Die Ergebnisse der 
Berechnungen sind in Abbildung 5.9 bis 5.10 dargestellt. 
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Abbildung 5.9.: Vertikalprofile des direkten Aerosolantriebes in der Gesamt-ErwÃ¤rmungsrat fÃ¼ den 
wolkenlosen Fall und fÃ¼ den Fall einer Wolke in unterschiedlicher Position zur Aerosolschicht. Optische 
Dicke der Wolke Sc = 15, (SonnenhÃ¶henwinke a = 22 5 O ,  Bodenalbedo A = 0.8). 
ohne Wolke 
Aerosol unter der Wolke 
....... Aerosol in der Wolke 
Aerosol Ã¼be der Wolke 
Im Vergleich zum unbewÃ¶lkte Himmel tritt  praktisch keine Ã„nderun der Strahlungs- 
erwÃ¤rmun ein, wenn sich die Aerosolschicht oberhalb der Wolke befindet (Abbildung 5.9). 
Dies liegt daran, daÂ die Wolke wie die ErdoberflÃ¤ch eine Albedo von rund 0.8 aufweist. 
Befindet sich die Aerosolschicht unterhalb der Wolke, so reduziert sich die ErwÃ¤rmungs 
rate in der Schicht gegenÃ¼be dem wolkenlosen Himmel um mehr als 63%; liegt die Ae- 
rosolschicht innerhalb der Wolke, betragt die Abnahme noch fast 50%. Ursache sind die 
Reflexion und Absorption der Sonnenstrahlung im oberen Bereich der Wolke, so daÂ ins- 
gesamt weniger kurzwellige Strahlungsenergie auf die Haze-Partikel trifft. In der Wolke 
selbst kommt es zur Mehrfachstreuung. Infolge des lÃ¤ngere Photonenweges kÃ¶nne im 
Fall ,,Aerosol in der Wolke" die RuÂ§partike mehr solare Strahlung absorbieren, so daÂ die 
ErwÃ¤rmungsrat hÃ¶he ausfÃ¤ll als im Fall ,,Aerosol unterhalb der Wolke". 
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Mit steigendem SonnenhÃ¶henwinke a nimmt in allen drei Fallen die ErwÃ¤rmungsrat in- 
nerhalb der Haze-Schicht zu (Abbildung 5.10). Bei einem Einfallswinkel der Sonnenstrah- 
len von kleiner etwa 45' ist der positive Antrieb am grÃ¶Â§te wenn sich die Haze-Schicht 
oberhalb der Wolke befindet. Das positive Signal ist stets a m  geringsten, wenn sich die 
Aerosolschicht unterhalb der Wolke befindet. FÃ¼ Winkel a > 45') die allerdings in den 
arktischen Gebieten wahrend des FrÃ¼hjahr nicht auftreten, fÃ¼hr die Mehrfachreflexion in 
der Wolke dazu, daÂ die Strahlungserwarmung fÃ¼ Ã£Aeroso in der Wolke" am stÃ¤rkste 
ist. 
In der RealitÃ¤ betragt die relative Luftfeuchtigkeit innerhalb der Wolke 100%, so daÂ 
die berechnete Strahlungswirkung der Aerosole im Fall ,,Aerosol in Wolke" zu gering ist. 
Denn einerseits vergrÃ¶aer die hygroskopischen Aerosole in  der Wolkenluft ihr Extink- 
tionsvermÃ¶ge und verÃ¤nder zudem die TrÃ¶pfchenverteilun in der Wolke (,,indirekter 
Aerosoleffekt"). Andererseits existieren Rdteilchen in der Wolke eher als eine interne Mi- 
schung aus RuÂ und Wasser (CHYLEK und CHENG, 1984), wodurch die Absorption solarer 
Strahlung durch die Ruapartikel erhÃ¶h wird. 
Befindet sich die Wolke oberhalb der Aerosolschicht, verringert sich mit zunehmender 
optischer Dicke der Wolke die ErwÃ¤rmungsrat innerhalb der Haze-Schicht, unabhÃ¤ngi 
vom Einfallswinkel der Sonnenstrahlung (Abbildung 5.11). Eine ErhÃ¶hun der optischen 
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Abbildung 5.10.: Aerosolantrieb in der Gesamterw~mungsrate innerhalb der Haze-Schicht in AbhÃ¤ngig 
keit von dem SonnenhÃ¶henwinke a und der Position der Wolke. Hierbei ist die optische Dicke der Wolke 
&=I5 (Bodenalbedo A = 0.8). 
Abbildung 5.11.: Direkter Aerosolantrieb in der Gesamterwemungsrate innerhalb der Haze-Schicht in 
AbhÃ¤ngigkei von dem SonnenhÃ¶henwinke a und der optischen Dicke der Wolke dc. Hierbei befindet sich 
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5.2.3. Zusammenfassung der Ergebnisse 
o 10 20 30 40 50 60 70 
SonnenhÃ¶henwinke ("1 
Die mit dem ld-Strahlungstransportmodell gewonnenen wesentlichen Ergebnisse kÃ¶nne 
folgendermaoen zusammengefaBt werden: 
Ãœbe OberflÃ¤che mit hohem ReflexionsvermÃ¶ge (Schnee, Eis) ist der Strahlungsantrieb 
durch ,,Arctic HazeL1 positiv am Oberrand der AtmosphÃ¤r und negativ an der Erdober- 
flÃ¤che Damit verbunden ist eine diabatische ErwÃ¤rmun der AtmosphÃ¤r und eine leichte 
Abkuhlung am Boden. Bei wolkenlosem Himmel haben vor allem die SonnenhÃ¶he die 
relative Luftfeuchtigkeit und das AbsorptionsvermÃ¶ge der Aerosole einen groi3en EinfluB 
auf die StÃ¤rk des Antriebes. Im Vergleich dazu ist die vertikale Aerosolverteilung (bei 
hÃ¶henkonstante relativer Feuchte) von untergeordneter Bedeutung. 
Dies Ã¤nder sich jedoch, wenn Wolken vorhanden sind. Dann wird das direkte Aerosolsig- 
nal wesentlich von der vertikalen Lage der Haze-Schicht bestimmt. Der positive direkte 
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Stahlungsantrieb am AtmosphÃ¤renoberran und die atmosphÃ¤risch ErwÃ¤rmun sind im 
Vergleich zum wolkenfreien Himmel deutlich geringer, wenn sich die Haze-Schicht inner- 
oder unterhalb von Wolken befindet. Die AbschwÃ¤chun nimmt dabei mit der optischen 
Dicke der Wolken zu. Die Studien machten weiterhin deutlich, daÂ der ,,Arctic Haze" im 
langwelligen Spektalbereich kaum wirksam ist. 
Die direkte Ã„nderun der StrahlungsflÃ¼ss durch die Aerosolpartikel beeinfluÂ§ die 
ErwÃ¤rmungsrate in der AtmosphÃ¤re Im Klimasystem rufen die strahlungsinduzierten 
TemperaturÃ¤nderunge Ã¼be komplexe RÃ¼ckkopplungsprozess auch VerÃ¤nderunge der 
atmosphÃ¤rische Dynamik und Thermodynamik hervor. Deshalb sind fÃ¼ eine realisti- 
sche AbschÃ¤tzun der Klimawirksamkeit von Aerosolen Berechnungen mit einem 3d- 
Klimamodell notwendig. 
6. Untersuchungen zur Klimawirkung des "Arctic 
Haze" mit  H I R H A M 4  
6.1. Vorgehensweise 
Nach dem Einbau des GADS in das regionale atmosphÃ¤risch Klimamodell HIRHAM4 wer- 
den Monatssimulationen bei seitlichem und unterem Randantrieb mit ECMWF-Analysen 
durchgefÃ¼hrt Alle Simulationen werden je einmal mit und ohne Aerosol berechnet, um 
durch Differenzenbildung das monatsgemittelte Aerosolsignal zu bestimmen. Dabei wird 
der ,,Arctic Haze" aus dem GADS nach Abschnitt 2.4 berÃ¼cksichtigt Es wird die Annahme 
gemacht, daÂ das arktische Aerosol horizontal gleichverteilt und stationÃ¤ ist. 
ZunÃ¤chs wird das Klimasignal durch ,,Arctic Haze" abgeschÃ¤tzt Dazu werden MÃ¤rz 
Simulationen Ã¼be mehrere Jahre durchgefÃ¼hrt Der MÃ¤r gilt als einer der typischen ,,Art- 
tic Haze" Monate. Die Untersuchung des Einflusses von Aerosol auf das Klima beschrÃ¤nk 
sich auf den direkten Strahlungsantrieb. Wie die Experimente mit dem eindimensiona- 
len Strahlungstranportmodell zeigen (siehe Abschnitt 5),  bewirkt das Aerosol eine direkt,e 
Ã„nderun der StrahlungsflÃ¼sse die wiederum die diabatischen ErwÃ¤rmungsrate i n  der 
AtmosphÃ¤r beeinflussen. Die KlimaÃ¤nderun aufgrund dieser StÃ¶run stellt nicht einfach 
nur eine Anpassung der Temperatur dar, sondern beinhaltet eine Reihe von komplexen 
Wechselwirkungsmechanismen. So beeinfluflt die lokale ErwÃ¤rmun der TroposphÃ¤r durch 
Aerosole die atmosphÃ¤risch Dynamik und die rÃ¤umlich Verteilung der Feuchte und Wol- 
ken. Diese Ã„nderunge kÃ¶nne wiederum den direkten Aerosoleffekt sowohl vermindern als 
auch verstÃ¤rken Die Auswirkungen des direkten Klimaantriebes auf die kurz- und lang- 
welligen StrahlungsflÃ¼sse die Temperatur und die Zirkulation im Monatsmittel werden 
diskutiert. 
Um die Schwankungsbreite des Aerosolsignals abzuschÃ¤tzen werden eine Reihe von Sensi- 
tivitÃ¤tsstudie fÃ¼ den Monat MÃ¤r 1990 durchgefÃ¼hrt Es werden im einzelnen untersucht: 
Der Einfluo der HÃ¶henlag der ,,Arctic HazeU-Schicht auf den Aerosoleffekt. 
Der EinfluB des Aerosol-Absorptionskoeffizienten und der FeuchteabhÃ¤ngigkei der 
optischen Aerosolparameter auf das Aerosolsignal. 
Der Einflu6 der Modellkonfiguration auf das Aerosolsignal durch ~ n d e r u n ~  der Eis- 
wolkenparametrisierung. 
Weitere SensitititÃ¤tsstudie beschÃ¤ftige sich mit den Fragen: 
Wie Ã¤nder sich das Aerosolsignal in den Monaten April und Mai 1990 im Vergleich 
zum Monat MÃ¤r 1990? 
Welche Ã„nderunge ergeben sich, wenn zusÃ¤tzlic der indirekte Effekt durch ,,Arctic 
Haze" berÃ¼cksichtig wird? Hierzu wird eine aus Beobachtungen abgeleitete Bezie- 
hung zwischen der Sulfat-Aerosolmasse und der Konzentration von WolkentrÃ¶pfche 
benutzt. 
6.2. KlimasignaJ durch ,,Arctic Haze" 
Welchen direkten Strahlungsantrieb erhÃ¤l man, wenn keine dynamischen RÃ¼ckkopp 
lungsprozesse mÃ¶glic sind? 
6.2. Klimasignal durch ,,Arctic Haze" 
Um die Klimawirkung der arktischen Aerosole zu untersuchen, werden jeweils MÃ¤rz 
Simulationen der Jahre 1983 und 1989 bis 1995 mit und ohne Aerosol durchgefÃ¼hrt Das 
Aerosol wird dabei in die Modellschichten 14 bis 17 eingebracht, was etwa einer HÃ¶h 
zwischen 300 und 2700 m entspricht. Zur AbschÃ¤tzun des maximalen Aerosolantriebes 
wird eine horizontale Gleichverteilung des Aerosol-MassenmischungsverhÃ¤ltnisse uber das 
gesamte Modellgebiet angenommen. 
6.2.1. Referenzklima 
ZunÃ¤chs wird das Referenzklima im MÃ¤r vorgestellt, das aus dem Mittel Å¸be die 8 MÃ¤rz 
Simulationen ohne BerÃ¼cksichtigun von Aerosol berechnet wurde. Die Felder der Strah- 
lungsbilanz, der Temperatur, des Geopotentials, des Bodenluftdruckes, der Feuchte in 
850 hPa sowie der Wolkenbedeckung und der Niederschlagsverteilung sind in den Abbil- 
dungen 6.1 und 6.2 wiedergegeben. 
Strahlungsbilanz 
Entscheidend fÃ¼ das Klima ist die Strahlungsbilanz, die sich aus der Summe der kurz- und 
langwelligen StrahlungsflÃ¼ss ergibt. Am Oberrand der AtmosphÃ¤r ist die Strahlungsbi- 
lanz im gesamten Integrationsgebiet negativ (Abbildung 6.1(a)). Die Ursache liegt zum 
einen in der langwelligen Ausstrahlung in den Weltraum, zum anderen in der sehr geringen 
solaren Einstrahlung. Dabei tritt  .ein Minimum von -140 bis -160 W/m2 in der zentralen 
Arktis auf. 
Mit Ausnahme der Randgebiete resultiert auch an der ErdoberflÃ¤ch durch die Strah- 
lungsvorgÃ¤ng ein Energieverlust (Abbildung 6.1(b)). Die Strahlungsbilanz setzt sich da- 
bei zusammen aus der einfallenden und reflektierten Sonnenstrahlung am Boden sowie der 
atmosphÃ¤rische langwelligen Gegenstrahlung und der langwelligen Ausstrahlung von der 
ErdoberflÃ¤che Der Verlust durch die langwellige Ausstrahlung erreicht maximale Wer- 
te von -320 bis -340 W/m2 Å¸be dem Nordatlantik und dem Golf von Alaska und von 
-200 bis -220 W/m2 Å¸be dem Arktischen Ozean. Mit der abwÃ¤rtsgerichtete thermischen 
Strahlung durch Wolken und Treibhausgase von 170 bis 190 W/m2 resultiert eine nega- 
tive langwellige Nettostrahlung von -30 bis -40 W/m2 uber dem Arktischen Ozean. Das 
absolute Minimum mit Werten von -50 bis -60 w / m 2  tritt  dabei Å¸be der Norwegischen 
See im Bereich der Eiskante auf. Der langwellige Verlust kann durch direkte und diffuse 
Solarstrahlung aufgrund des niedrigen Sonnenstandes nicht kompensiert werden. Zudem 
werden 80% bis 90% der eingestrahlten Sonnenenergie Ã¼be den Schnee- und EisflÃ¤che re- 
flektiert. Dadurch ergibt sich Å¸be der inneren Arktis insgesamt ein Energieverlust von -20 
bis -30 W/m2.  Lediglich uber den Randgebieten, wo die Sonne hÃ¶he Ã¼be dem Horizont 
steht, und gleichzeitig die Bodenalbedo deutlich niedriger ist, erreicht die Strahlungsbilanz 
positive Werte. 
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Temperaturverteilung 
Bei der Betrachtung der in Abbildung 6.1(c) dargestellten bodennahen Temperatur fÃ¤ll 
zunÃ¤chs die asymmetrische Temperaturverteilung in Bezug zum Nordpol auf, die m i t  der 
Asymmetrie des troposphÃ¤rische Wirbels in Verbindung steht (siehe Abbildung 6.1(f)). 
Im wesentlichen wird die 2m-Temperatur durch die Beschaffenheit der ErdoberflÃ¤ch ge- 
prÃ¤gt Die niedrigsten Werte von weniger als -44OC treten Ã¼be dem grÃ¶nlÃ¤ndisch In- 
der At mo- (11) Stralilungsbilanz am Boden (in W/m2)  
(C) Temperatur in 2 m HÃ¶ll (in 'C') d )  Temperatur in 850 hPa (in ^C) 
(e) Bodenluftdruck (in hPa) (f) 500-hPa-Geopotential (in gpm) 
Abbildung 6.1.: Monatgemittelte Felder fÃ¼ den Monat MÃ¤x basierend auf den Jahren 1983 und 1989- 
1995 ohne BerÃ¼cksichtigun von Aerosol. 
(C) Wolkenbcdeckungsgrad (in %) 
(12) spezifische Feuchte in 830-hPa ( 
(d) Niederschlag (in mm) 
Abbildung 6.2.: Monatgemittelte Felder fÃ¼ den Monat MÃ¤r basierend auf den Jahren 1983 und 1989 
bis 1995 ohne BerÃ¼cksichtigun von Aerosol. 
landeis auf. Ãœbe dem Zentrum des eisbedeckten Arktischen Ozeans, dem kanadischen 
Archipel und den ostsibirischen GebirgszÃ¼ge liegt die 2m-Temperatur im Monatsmittel 
unter -28OC. Die hÃ¶chste Temperaturen findet man in der vom eisfreien Ozean geprÃ¤gte 
Randzone der Arktis, d.h. uber dem Nordatlantik und dem Nordpazifik, samt angrenzen- 
der, stromabwÃ¤rt liegender Landgebiete. Insbesondere uber der Norwegischen See liegt 
die mittlere bodennahe Temperatur bedingt durch den warmen Nordatlantikstrom mit 
+4OC deutlich hÃ¶he als in den jeweils von der geographischen Breite her vergleichbaren 
kontinentalen Gebieten. 
Das Bild der Temperaturverteilung auf der 850-hPa-DruckflÃ¤ch (ca. 1.5 km HÃ¶he Ã¤hnel 
dem Bild der Temperatur in 2 m HÃ¶he allerdings verringern sich aufgrund des zunehmen- 
den Einflusses der groarÃ¤umige Zirkulation mit der HÃ¶h die StÃ¤rk des Temperaturgra- 
dienten im Bereich zwischen dem offenen Ozean und der Eiskante (Abbildung 6.l(d)). Die 
850-hPa-IsobarenflÃ¤ch liegt dabei im ubergangsbereich zwischen planetarischer Grenz- 
schicht und freier AtmosphÃ¤re Ãœbe den eis- und schneebedeckten Regionen der Arktis 
steigt die Temperatur zunÃ¤chs mit der HÃ¶h an, was der Vergleich zwischen der Tem- 
peratur in 2 m HÃ¶h und auf der 850-hPa-DruckflÃ¤ch zeigt. Die Temperatur erreicht im 
allgemeinen bei etwa 850 hPa ein Maximum und sinkt dann wieder ab. Diese im Mit- 
tel vorherrschende Bodeninversion bildet sich aufgrund der negativen Strahlungsbilanz 
der Eis- und SchneeoberflÃ¤che und de? dadurch verursachten AbkÃ¼hlun der untersten, 
bodennÃ¤chste Luftschichten. 
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GroÃŸrÃ¤umi Zirkulation 
Der Bodenluftdruck im Integrationsgebiet wird nach Abbildung 6.1(e) dominiert durch 
zwei Druckgebilde: dem Islandtief, welches sich von der Labradorsee Ã¼be Island bis in 
die Barentssee erstreckt, und einem HochdruckrÃ¼cken der sich Ã¼be der Arktis nÃ¶rdlic 
der BeringstraBe erstreckt und die Hockdrucksysteme Ã¼be dem euroasiatischen und ame- 
rikanischen Kontinent verbindet. SÃ¼dlic der Beringstrafie liegt das hier nicht mehr im 
Integrationsgebiet enthaltene Aleutentief, dessen AuslÃ¤ufe Ã¼be den Nordpazifik und  der 
angrenzenden KÃ¼stenzon Alaskas zu erkennen ist. Die mittlere StrÃ¶mun oberhalb der 
Grenzschicht spiegelt die mittlere geopotentielle HÃ¶h der 500-hPa-DruckflÃ¤ch wieder, die 
in Abbildung 6.1(f) dargestellt ist. Sie zeigt einen troposphÃ¤rische Wirbel mit Zentrum 
Ã¼be der westlichen Arktis im Bereich des kanadischen Archipels. 
Relative Feuchte, Gesamtbedeckung und Niederschlag 
Die Abbildung 6.2(a) zeigt das monatsgemittelte Feld der relativen Feuchte in 850 hPa. 
Dieses befindet sich ungefÃ¤h in der Mitte des HÃ¶henbereiches in dem spÃ¤te der ,,Arctic 
Haze" eingebracht wird. Relative Feuchten von 70 bis 80% treten Ã¼be dem Nordatlan- 
tik auf, da  die Luft durch den aufwÃ¤rtsgerichtete latenten WÃ¤rmefluf Ã¼be dem offenen 
und relativ warmen Ozean mit Feuchtigkeit angereichert wird (Abbildung 6.2(b)). Ã„hnlic 
hohe Werte der relativen Feuchte findet man auch Ã¼be der zentralen Arktis, den Rocky 
Mountains, dem skandinavischen und ostsibirischen Gebirge. Obwohl in diesen Gebieten 
die Wasserdampfmenge in der Luft wesentlich geringer als Å¸be den offenen Meeresober- 
flÃ¤che ist (Abbildung 6.2(b)), liegt die Ursache fÃ¼ die hohe relative Feuchte in den tiefen 
Temperaturen. Vor allem Ã¼be dem grÃ¶nlÃ¤ndisch Eisschild fÃ¼hre die extrem niedrigen 
Temperaturen von rund -40Â° zu einer mittleren relativen Luftfeuchtigkeit von Ã¼be 90%. 
In den Ã¼brige Regionen herrscht eine mittlere relative Feuchte von unter 70% vor. 
Die mittlere geographische Verteilung der Gesamtwolkenbedeckung ist in Abbildung 6.2(c) 
dargestellt. Danach betrÃ¤g der mittlere Bedeckungsgrad teilweise Ã¼be 80 % in der zen- 
tralen Arktis und weiten Teilen Sibiriens. Ein Minimum von unter 50% tritt  westlich von 
GrÃ¶nlan auf. Ein Grofiteil der Wolken befindet sich dabei in der planetaren Grenzschicht 
bis etwa 850 hPa, darÃ¼be ist der Bedeckungsgrad im allgemeinen geringer und nimmt der 
HÃ¶h weiter ab. 
Am wenigsten Niederschlag fÃ¤ll Ã¼be dem Eisplateau und der NordkÃ¼st GrÃ¶nlands der 
Baffinbai sowie dem Seegebiet und dem Gebirge Ostsibiriens (Abbildung 6.2(d)). Hier be- 
trÃ¤g die mittlere Niederschlagssumme weniger als 10 mm, doch auch Ã¼be dem zentralen 
Arktischen Ozean fÃ¤ll im Mittel weniger als 20 mm Niederschlag. Allgemein liegt die Å¸r 
sache fÃ¼ diese geringen NiederschlÃ¤g in den extrem kalten Temperaturen dieser Gebiete 
(Abbildung 6.1(c)), wodurch die AtmosphÃ¤r nur geringe Mengen a n  Feuchtigkeit enthÃ¤lt 
die fÃ¼ Niederschlagsprozesse zur VerfÃ¼gun stehen kann. I m  Gegensatz dazu fÃ¤ll Ã¼be 
den noch recht warmen Meeresgebieten im Nordatlantik und an der PazifikÃ¼st Nordame- 
rikas relativ viel Niederschlag. Die hÃ¶chste Niederschlagssummen treten in Verbindung 
mit Gebirgen auf, vor allem auf der Westseite der nÃ¶rdliche Rocky Mountains und des 
skandinavischen Gebirges, wo mittlere Niederschlagssummen von teilweise Å¸be 200 mm 
vorkommen. Neben dem Niederschlag durch grofirÃ¤umig Hebung im Bereich synoptischer 
Wettersysteme entsteht dort zusÃ¤tzlic Niederschlag aufgrund orographisch erzwungener 
Hebung von Luftmassen. 
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(a) Anomalie der Strahlungsbilanz am Ober- (b) Anomalie des kurzwelligen Nettostrah- 
rand der Atmosphce (in w / m 2 )  lungsflusses am Oberrand der AtmosphÃ¤r (in 
W/m2) 
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(C) Anomalie der Strahlungsbilanz am Boden (d) Anomalie des kurzwelligen Nettostrah- 
(in W/m2) lungsflusses am Boden (in W/m2) 
(e) 2m-Temperaturanomalie (in "C) (f)  850hPa-Temperaturanomalie (in "C) 
Abbildung 6.3.: Mittleres Aerosolsignal im MÃ¤rz Den Berechnungen liegen Simulationen der Jahre 1983 
und 1989-1995 zugrunde. 
6.2, Klimasignal durch ,,Arctic Haze" 
Parameter 
langwelliger NettostrahlungsfluÃ (w/m2)  TOA -174.69 
kurzwelliger NettostrahlungsfluÃ (W/m2) Boden 14.55 
langwelliger NettostrahlungsfluÃ (W/m2) Boden -34.93 
fÃ¼hlbare WÃ¤rmeflu (W/m2) Boden 
latenter WÃ¤rmeflu (W/m2) Bdden -8.04 
1 kurzwelliger NettostrahlungsfluÃ (W/m2) TOA 1 39.35 
Tabel le  6.1.: FlÃ¤chen und monatsgemittelte Nettostrahlungs- und WÃ¤rmeflÃ¼s fÃ¼ den Kontrollauf sowie 
die dazugehÃ¶rige Aerosolantriebe am Oberrand der AtmosphÃ¤r (TOA = Top of atmosphere) u n d  am 
Boden. Die Werte ergeben sich aus der Mittelung Ã¼be die 8 MÃ¤rzmonat der Jahre 1983 und 1989 bis 1995 
sowie Ã¼be das gesamte Modellgebiet mit Ausnahme des 10 Gitterpunkte breiten Relaxationsbereiches. 
Kontrollauf 
3.6 
Aerosolschicht und Ã¼berwiegen eine leichte AbkÃ¼hlun (bis -0.1 K) in den bodennÃ¤chste 
Schichten. Im 850-hPa-Niveau, das innerhalb der Haze-Schicht liegt, sind die Temperatu- 
ranomalien fast im gesamten Modellgebiet positiv mit Werten von 0.1 bis 0.9 K (Abbil- 
dung 6.3(f)). Die Aerosole verstÃ¤rke somit die in der Arktis vorherrschende Bodeninver- 
sion, wodurch die vertikalen Austauschprozesse zwischen ErdoberflÃ¤ch und AtmosphÃ¤r 
weiter gedÃ¤mpf werden. Oberhalb der Aerosolschicht kommt es wie in BodennÃ¤h meist 
zu einer leichten AbkÃ¼hlung Dabei setzen sich die Temperaturabweichungen gegenÃ¼be 
dem Kontrollauf auch oberhalb der in rund 400 hPa liegenden Tropopause fort. 
Aerosolantrieb 
Die diabatische WÃ¤rmequell aufgrund der Aerosole verstÃ¤rk den zum Boden gerichteten 
fÃ¼hlbare WÃ¤rmeflu Ã¼be den Eis- und SchneeflÃ¤che und schwÃ¤ch den in die Atmo- 
sphÃ¤r gerichteten fÃ¼hlbare WÃ¤rmeflu Ã¼be dem offenen und relativ warmen Ozean. 
FÃ¼ die gesamte Arktis erhÃ¶h sich dadurch die Energiezufuhr durch den turbulenten fÃ¼hl 
bare WÃ¤rmeflu an den Boden um 0.4 w / m 2  (Tabelle 6.1). Die Verdunstung am Boden 
(d.h. der turbulenter FluÂ latenter WÃ¤rme wird ebenfalls reduziert, und zwar im Mittel 
um 0.8 W/m2. 
Ã„nderun der Luftdruckverteilung 
Nach Abbildung 6.4(a) bewirkt die ,,Arctic Haze"-Schicht eine Reduktion des Boden- 
druckes von -2.0 hPa in einer Zone von Spitzbergen bis zu den neusibirischen Inseln. Diese 
Druckabnahme fÃ¼hr zu einer leichten Ausdehnung des zum Islandtief gehÃ¶rende Troges in 
die Ã¶stlich Arktis hinein (vergleiche Abbildung 6.1(e)). Die negative DruckÃ¤nderun setzt 
sich vertikal mit der HÃ¶h fort. So zeigt das Geopotential der 500 hPa (Abbildung 6.4(b)) 
in dieser Region ebenfalls eine Abnahme von bis zu -12 gpm. Im Bereich der Ellesmere- 
Insel steigt dagegen das Geopotential um ca. 5 gpm an. Das dazugehÃ¶rig Aerosolsignal 
im Bodendruckfeld erreicht Werte von 1 hPa. 
Ã„nderun der Wolkenbedeckung und des Niederschlages 
~ b e r  Teilen des kanadischen Archipels, Ã¼be der ostsibirischen See und westlich des Ural- 
gebirges werden die prozentuale Wolkenbedeckung (bis 10%) und der Niederschlag (bis 
3 mm) reduziert (Abbildungen 6.4(c) und 6.4(d)). Diese Regionen sind zudem durch eine 
Abnahme der bodennahen Temperatungekennzeichnet. Ebenso fÃ¤ll entlang der Eisrand- 
Zone von der DÃ¤nemarkstraÃŸ der Barentssee und bis nach Osteuropa hinein zwischen 
5 und 15 mm weniger Schnee. Parallel dazu nimmt die Wolkenbedeckung ab. Dagegen 
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(d) Anomalie des Gesaiiitiiiedc'rsclil~es (in 
inm) 
A b b i l d u n g  6.4.: Mittleres Aerosolsignal im MÃ¤rz Den Berechnungen liegen Simulationen der Jahre  1983 
und 1989-1995 zugrunde 
- . -- - - .- . 
, , 
geographische Breite [ 1 
- - -- 
geographische Breite [ I  
A b b i l d u n g  6.5.: Vertikale Verteilung der zonal gemittelten â‚¬nderu der Temperatur (in K) und des 
Wolkenbedeckungsgrades (in %) durch ,,Arctic Haze" fÃ¼ den Monat MÃ¤r basierend auf den Jahren 1983 
und 1989 bis 1995. Hierbei befindet sich die Aerosolschicht in den Modellschichten 14 bis 17. 
6.2. Klimasignal durch ,,Arctic Haze" 
verstÃ¤rk sich der Schneefall vor allem uber dem Meereis nordÃ¶stlic von Spitzbergen 
und Ã¼be Teilen von Westsibirien, aber auch uber der Beaufortsee und dem sÃ¼dwestliche 
GrÃ¶nland Bei Mittelung uber die gesamte Arktis kommt es zu einer Reduzierung der 
BewÃ¶lkun um -2.4% und des Niederschlages um -1.8%. 
Die vertikale Anderung des prozentualen BewÃ¶lkunggrade durch die Aerosole ist in Abbil- 
dung 6.5(b) wiedergeben. Innerhalb der Aerosolschicht kommt es aufgrund der ErwÃ¤rmun 
zu einer stÃ¤rkere Verdunstung der Wolkenteilchen, so daÂ die mittlere BewÃ¶lkun um 
bis zu -2.5% zurÃ¼ckgeht Unterhalb 'der Hazeschicht im Bereich zwischen 80Â° und 
85ON begÃ¼nstig der TemperaturrÃ¼ckgan die Kondensation und Sublimation des Was- 
serdampfes in der Luft, wodurch der Wolkenbedeckungsgrad leicht zunimmt (bis 1%). 
Die Abkiihlung in der hÃ¶here TroposphÃ¤r fÃ¼hr ebenfalls zu einer Wolkenzunahme. Der 
BewÃ¶lkungsrÃ¼ckga in der relativ warmen Grenzschicht bei gleichzeitiger Zunahme des 
Bedeckungsgrades in hÃ¶here kÃ¤ltere Luftschichten dÃ¼rft ein wesentlicher Grund fÃ¼ den 
langwelligen Energiegewinn am AtmosphÃ¤renoberran sein (Tabelle 6.1). 
Interannuelle VariabilitÃ¤ 
Die interannuelle Variation des Aerosolantriebes lÃ¤Â sich durch die Ensemble- 
Standardabweichung U darstellen. Sie wird fÃ¼ den Parameter X am z-ten Gitterpunkt 
wie folgt berechnet: 
wobei N die Anzahl der MÃ¤rzmonat ist. x ( i )  stellt den arithmetischen Mittelwert des 
Parameters X aus der Mittelung uber die N Monate dar. 
Als Beispiel sollen hier die Schwankungen der bodennahen Temperatur und des Boden- 
luftdruckes vorgestellt werden (Abbildungen 6.6(a) und 6.6(b)). FÃ¼ die 2m-Temperatur 
(a) 2m-Temperatur (in "C) (b) Bodenluftdruck (in hPa) 
Abbildung 6.6.: Ensemble-Standardabweichung des mittleren Aerosolsignals im MÃ¤rz Den Berechnungen 
liegen Simulationen der Jahre 1983 und 1989-1995 zugrunde. 
zeigt sich eine sehr starke VariabilitÃ¤ des Aerosolsignals, die bis zu 2 K betrÃ¤gt Die 
grÃ¶Â§t Schwankungen treten im Ã¶stliche Teil der Arktis auf. Dies ist auch im Bereich 
von Spitzbergen der Fall. Die Anomalie des Bodenluftdruckfeldes ist ebenfalls durch groÂ§ 
Schwankungen gekennzeichnet. Hierbei heben sich zwei Maxima von 3 hPa im Bereich von 
Nowaja Semlja und nÃ¶rdlic der KÃ¶nigin-Elizabet Inseln hervor. 
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Die interannuelle VariabilitÃ¤ des Aerosolsignals kann durch die unterschiedlichen Zir- 
kulationszustÃ¤nd in den einzelnen MÃ¤rzmonate erklÃ¤r werden. Damit verbunden sind 
Ã„nderunge der Temperatur-, Feuchte-, Wolken- und Niederschlagverteilung in einzel- 
nen Regionen (SERREZE, 1995). Wie bei den ld-Experimenten festgestellt wurde, kÃ¶nne 
die relative Luftfeuchtigkeit, Wolken und Bodenalbedo die StÃ¤rk und das Vorzeichen 
des direkten Aerosolstrahlungsantriebes signifikant beeinflussen. Im folgenden wird die 
Schwankungsbreite des Aerosolsignals durch eine Reihe von SensitivitÃ¤tsstudie genauer 
untersucht. 
6.3. SensitivitÃ¤tsstudie 
Am Beispiel des MÃ¤r 1990 wurden SensitivÃ¤tsstudie bezÃ¼glic des A r c t i c  Haze" durch- 
gefÃ¼hrt Die einzelnen Experimente und deren AbkÃ¼rzunge sind in Tabelle 6.2 kurz zu- 
sammengefaÂ§t 
1 Experiment 1 Beschreibung 
1 CTRL 1 Kontrollauf: HIRHAM4-Monatssimulation ohne Aerosol 1 
ABASIS 
A<800 
1 ARH25% 1 wie ABASIS, aber fÃ¼ trockenes Aerosol 1 
Aerosolbasislauf: HIRHAM4-Monatssimulation mit  Aerosol zwischen 300 
und 2700 m HÃ¶h bei homogener Verteilung Ã¼be das gesamte Modellgebiet 
wie ABASIS, aber Aerosol unter 800 m HÃ¶h 
A>2700 wie ABASIS, aber Aerosol zwischen 2700 und 8000 m HÃ¶h 
1 OR1 1 vertikale ld-Strahlune.stransportherechnungen an den einzelnen 1 
AABS+10% 1 wie ABASIS, aber mit 10% hÃ¶here Aerosol-Ahsorntionskoeffizient 
AEIS 
HIRHAM4-Gitterpunkten 
OR2 1 wie O R L  aber im wolkenfreien Fall 
wie ABASIS, aber mit geÃ¤nderte Eiswolkenparametrisierung 
1 OR3 1 wie OR1, aber fÃ¼ trockenes Aerosol 1 
IND 1 wie ABASIS, aber mit BerÃ¼cksichtigun des indirekten Aerosoleffektes 
T a b e l l e  6.2.: ErlÃ¤uterunge zu den durchgefÃ¼hrte SensitivitÃ¤tsstudien 
6.3.1. Kontrollauf MÃ¤r 1990 (CTRL) 
FÃ¼ den Referenzlauf CTRL MÃ¤r 1990 sind in Abbildung 6.7 die monatsgemittelten Felder 
der kurzwelligen NettostrahlungsflÃ¼ss am Oberrand der AtmosphÃ¤r und am Boden, der 
S t r a h l ~ n g s b i l ~ n z  am Boden, der Temperatur in 2 m HÃ¶he des Wolkenbedeckungsgrades, 
der relativen Feuchte in 850 hPa. des Geopotentials in 500 hPa und des Luftdruckes in 
Meeresniveau dargestellt. 
Da die Polarnacht in der zentralen Arktis erst Mitte MÃ¤r endet, trit t  hier das Minimum 
des kurzwelligen Nettostrahlungsflusses von weniger als 15 W/m2 am AtmosphÃ¤renober 
rand und 5 W/m2 am Boden auf. Weiter sÃ¼dlic steigt der Wert mit zunehmendem Son- 
neneinfallswinkel und abnehmender Bodenalbedo deutlich an. Aufgrund der langwelligen 
Ausstrahlung und der geringen solaren Einstrahlung ist die Strahlungsbilanz a n  der Erd- 
oberflÃ¤ch Ã¼be dem Arktischen Ozean und den angrenzenden Landmassen negativ. 
6.3. SensitivitÃ¤tsstudie 
(a) Kurzwelliger Nettostrahlungsflu5 am 
Oberrand der AtmosphÃ¤r (in W/m2) 
(C) Strahlungsbilanz am Boden (in w / m 2 )  
(e) Wolkenbedeckungsgrad (in %) 
(b) Kurzwelliger Nettostrahlungsflu5 am 
Boden (in W/m2) 
(d) 2m-Temperatur (in 'C) 
( f )  850 hPa-Relative Feuchte (in %) 
Abbildung 6.7.: Monatsgemittelte Felder des CTRL fÃ¼ MÃ¤r 1990. 
(a) Bodenluftdruck (in hPa) (b) 500 hPa-Geopotential (in gpm) 
Abbildung 6.8.: Monatsgemittelte Felder des CTRL fÃ¼ MÃ¤r 1990, 
Die monatsgemittelte AtmosphÃ¤r ist gekennzeichnet durch eine bodennahe Temperatur 
von unter -24OC in der zentralen Arktis mit dem KÃ¤ltepo Ã¼be dem GrÃ¶nlandplateau Uber 
dem eisfreien Nordpazifik und Nordatlantik liegt die mittlere 2m-Temperatur Ã¼be dem 
Gefrierpunkt. Ein starker horizontaler Temperaturgradient zeigt sich im Bereich der Eis- 
kante. Diese verlÃ¤uf von Neufundland durch die Labradorsee, dann sÃ¼dlic von GrÃ¶nlan 
in die GrÃ¶nlandse bis zur SÃ¼dwestkÃ¼s von Spitzbergen und setzt sich Ã¶stlic fort in 
die Barentssee, um im Bereich der Halbinsel Kola das skandinavische Festland zu errei- 
chen. Ein Wolkenbedeckungsgrad von mehr als 80% herrscht Ã¼be dem Arktischen Ozean 
und Teilen des euroasiatischen Kontinentes. Gebiete mit einem mittleren BewÃ¶lkungsgra 
unter 50% finden sich im Bereich der Baffinbai. 
Die relative Feuchte im 850-hPa-Druckniveau zeigt hohe Werte aufgrund der starken Ver- 
dunstung Ã¼be dem eisfreien Nordatlantik und aufgrund der niedrigen Temperaturen Ã¼be 
weiten Teilen des eisbedeckten arktischen Ozeans und des sibirischen Gebirges. Das Maxi- 
mum von Ã¼be 98% tritt  bedingt durch die extrem tiefen Temperaturen von unter -40Â° 
Ã¼be dem grÃ¶nlÃ¤ndisch Inlandeis auf. 
Die mittlere geopotentielle HÃ¶h der 500 hPa-DruckflÃ¤ch ist durch einen starken Wirbel 
mit Zentrum Ã¼be der Ã¶stliche Arktis im Bereich der Kara- und Laptevsee charakterisiert. 
Im Wirbelzentrum liegt die DruckflÃ¤ch unterhalb einer HÃ¶h von 5300 gpm. Zudem zeigt 
sich ein Trog Ã¼be dem kanadischen Archipel, der allerdings schwÃ¤che ausgeprÃ¤g ist. 
Die Druckverteilung am Boden wird bestimmt durch eine Tiefdruckzone von Island bis in 
die Ã¶stlich Arktis mit einem Wirbelzentrum unterhalb des HÃ¶hentroges Hoher Luftdruck 
erstreckt sich von Zentralkanada bis nach Ostsibirien. 
6.3.2. Aerosolsignal fÃ¼ MÃ¤r  1990 
Aerosolbasisfall (ABASIS) 
ABASIS bezeichnet die Simulation fÃ¼ den MÃ¤r 1990 bei homogener Verteilung des 
Aerosol-MassenmischungverhÃ¤ltnisse Ã¼be das gesamte Modellgebiet. Das Aerosol befin- 
det sich dabei in den Modellschichten 14 bis 17, was einem HÃ¶henbereic von ungefÃ¤h 
300 bis 2700 m entspricht. In Abbildung 6.9 ist die monatsgemittelte, vertikal integrier- 
te gesamt-optische Dicke des Aerosols fÃ¼ das erste kurzwellige Spektralintervall (0.2- 
0.68 um) dargestellt. Die hÃ¶chste Werte treten Ã¼be der zentralen Arktis, GrÃ¶nlan und 
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den GebirgszÃ¼ge Nordamerikas, Ostsibiriens und Skandinaviens auf. Zonen niedriger opti- 
scher Dicke liegen Ã¼be der Beaufortsee und der Beringstrafle, der Baffin- und GrÃ¶nlandse 
und dem kanadischen Festland. Diese regional unterschiedliche Struktur wird von der  re- 
lativen Luftfeuchtigkeit zwischen 300 und 2700 m HÃ¶h bestimmt, die im wesentlichen der 
geographischen Verteilung der relativen Feuchte in 850 hPa (Abbildung 6.7(f)) entspricht. 
Die durch die Aerosole hervorgerufene Anderung des kurzwelligen Nettostrahlungsflusses 
am AtmosphÃ¤renoberran und am Boden, der Strahlungsbilanz am Boden, der spezifi- 
schen Feuchte, der 2m-Temperatur, des Wolkenbedeckungsgrades und der Luftdruckver- 
teilung sind in den Abbildungen 6.10 und 6.11 dargestellt. Wie bereits in Abschnitt 6.2.2 
beschrieben, fÃ¼hr die ,,Arctic Hazeu-Schicht Ã¼be den Eis- und SchneeflÃ¤che zu einem 
kurzwelligen Energiegewinn am Auoenrand der AtmosphÃ¤re wÃ¤hren Ã¼be dem offenen 
Ozean meist ein Energieverlust resultiert. An der ErdoberflÃ¤ch kommt es zu einer Verrin- 
gerung der solaren Einstrahlung, die sich in Gebieten mit niedriger geographischer Breite 
und abnehmender Bodenalbedo verstÃ¤rkt In einzelnen Regionen wird der Verlust a n  so- 
larer Energie durch eine Zunahme der BewÃ¶lkun noch intensiviert. Gleichzeitig gibt es 
aber auch Gebiete, in denen im Zusammenhang mit einer abnehmenden GesamtbewÃ¶lkun 
ein positiver kurzwelliger Strahlungsantrieb resultiert. Dies zeigt, wie der direkte Strah- 
lungsantrieb durch die komplexen RÃ¼ckwirkunge auf die BewÃ¶lkun regional beeinfluflt 
werden kann. 
Die ~ n d e r u n g  der Strahlungsbilanz an der ErdoberflÃ¤ch ist von NordostkÃ¼st GrÃ¶nland 
und Spitzbergens bis zu den neusibirischen Inseln und den mittelsibirischen Bergland leicht 
positiv. Verantwortlich hierfÃ¼ ist die stÃ¤rker langwellige atmosphÃ¤risch Gegenstrahlung, 
die mit einer Zunahme der Temperatur, der spezifischen Feuchte und der BewÃ¶lkun ge- 
koppelt ist. Die bis zu 2.5 K hÃ¶here Temperaturen sind mit einem Anstieg der spezi- 
fischen Feuchte verbunden, d a  wÃ¤rmer Luft mehr Wasserdampf aufnehmen kann. Diese 
AbhÃ¤ngigkei wird durch eine positive RÃ¼ckkopplun noch verstÃ¤rkt So fÃ¼hr eine hÃ¶her 
bodennahe Temperatur zu einer stÃ¤rkere Verdunstung a n  der ErdoberflÃ¤che Die hÃ¶her 
Konzentration des Treibhausgases Wasserdampf bewirkt eine Zunahme der atmosphÃ¤ri 
schen Gegenstrahlung, die wiederum die bodennahe Temperatur ansteigen lÃ¤flt Deswei- 
teren verstÃ¤rk sich die langwellige Emission, wenn mehr Wolken vorhanden sind. Bereits 
dÃ¼nn Wolken strahlen annÃ¤hern wie schwarze KÃ¶rpe mit der Temperatur ihrer unter- 
sten Schichten zum Boden hin ab, da  Wasser und Eis bei A > 4 ;um starke Absorber 
sind. Ãœbe weiten Teilen des kanadischen Archipels und der ostsibirischen See, wo die 
bodennahe Luft im Vergleich zum Kontrollauf bis zu -2 K kÃ¤lte ist, nimmt entsprechend 
Abbi ldung  6.9.: Vertikal aufintergrierte aerosoloptische Dicke im 1. kurzwelligen Spektralbereich (0.2 - 
0,68 um) fÃ¼ ABASIS im MÃ¤r 1990. 
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Abbildung 6.10.: Monatsgc~~iitteltcs Acrosolsignal ..ABASIS minus CTRL" fiir MSrz 1990 
(a) Ã„nderun des Bodenluftdruckes (in hPa) (b) Ã„nderun des 500hPa-Geopotentials (in 
gpm) 
Abbildung 6.11.: Monatsgemitteltes Aerosolsignal ,,ABASIS minus CTRL" fÃ¼ MÃ¤r 1990 
der BewÃ¶lkungsgra und der Wasserdampfgehalt ab. Der damit verbundene langwellige 
Energieverlust am Boden kann durch die verstÃ¤rkt solare Einstrahlung nicht kompensiert 
werden, weil neben dem hohen ReflexionsvermÃ¶ge des Untergrundes die Sonnenschein- 
dauer im MÃ¤r noch zu gering ist. 
In den regionalen Zirkulationsmustern der AtmosphÃ¤r bewirken die Aerosole eine Zunah- 
me des Luftdruckes im Bereich der eisbedeckten zentralen Arktis. Der maximale mittlere 
Anstieg betrÃ¤g dabei bis zu 2.5 hPa im Bodendruckfeld und bis zu 50 gpm im Geopoten- 
tial der 500 hPa. Dies fÃ¼hr zu einer AbschwÃ¤chun des HÃ¶hentroge Ã¼be der zentralen 
Arktis (vergleiche Abbildung 6.8(b)). Im Randbereich der Arktis ist die Ã„nderun des 
Geopotentials dagegen gering und gebietsweise negativ. Am Boden nimmt der monats- 
gemittelte Druck bis zu -1.5 hPa Ã¼be der Labrador-, Beaufort-, GrÃ¶nland- nÃ¶rdliche 
Barents- sowie der Laptevsee und Mittelsibirien ab. 
Wie die Ergebnisse zeigen, ergeben sich NettoerwÃ¤rmungs bzw. -abkÃ¼hlungseffekte die 
teilweise rÃ¤umlic mit den positiven bzw. negativen Nettostrahlungsanomalien zusammen- 
fallen, teilweise aber auch durch die offensichtliche Beteiligung von dynamischen Ruck- 
kopplungsprozessen auftreten. Nach den ld-Experimenten wird die Wirkung des ,,Arctic 
Haze" auf die vertikalen StrahlungsflÃ¼ss und ErwÃ¤rmungsrate von der BewÃ¶lkung der 
Bodenalbedo, dem Sonnenzenitwinkel, der relativen Feuchte sowie von der HÃ¶henvertei 
lung und dem AbsorptionsvermÃ¶ge der Aerosole beeinfluBt. Inwieweit sich die gefundenen 
ZusammenhÃ¤ng auch auf die 3d-Simulation mit einem komplexen Klimamodell Ã¼bertra 
gen lassen, soll nachfolgend nÃ¤he untersucht werden. 
ZunÃ¤chs werden die monatsgemittelten Vertikalprofile der Temperatur, der spezifischen 
Feuchte und der Wolkenbedeckung an Gitterpunkten diskutiert, an denen ein maximales 
positives bzw. negatives Aerosolsignal in der oberflÃ¤chennahe Temperatur vorliegt (Ab- 
bildung 6.12). Die gewÃ¤hlte Gitterpunkte sind durch eine monatsgemittelte Bodenalbedo 
von 0.7 (W1 [68,52], W2 [76,70] und C l  [l6,52]) bzw. 0.35 (C2 [100,20]) charakterisiert und 
in Abbildung 6.10(e) markiert. 
Die atmosphÃ¤risch Schichtung im Referenzlauf ist an den Meereispunkten W l ,  W2 und 
C2 durch eine starke Bodeninversion von rund 10 K gekennzeichnet. Die Obergrenze der 
Inversion liegt in 1 bis 1.5 km HÃ¶he Am Punkt C2 zeigt sich eine schwach ausgeprÃ¤gt 
HÃ¶heninversio von 2-3 K in rund 1 km HÃ¶he In allen vier FÃ¤lle tritt  an der Unterseite 
dieser Sperrschicht der hÃ¶chst mittlere Bedeckungsgrad auf. Mit Ausnahme des Gitter- 
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punktes C2 erreicht der Wasserdampfgehalt an der Inversionsobergrenze sein Maximum. 
Ã„nderun der Temperatur [K] hderung der Wolkenbedeckung [%I Ã„nderun der spezifischen Feuchle ig'kgl 
A b b i l d u n g  6.12.: a-C: Mittleres Vertikalprofil der Temperatur,  der Wolkenbedeckung und der spezifischen 
Feuchte fÃ¼ den Kontrollauf M Ã ¤  1990 an den Punkten C l ,  C2, W1 und W2, deren geographische Lage 
in Abbildung 6.10(e) angegeben sind. d-f: Monatsgemitteltes Aerosolsignal in diesen Groflen fÃ¼ ABASIS. 
Die mittlere Lage der Aerosolschicht ist durch die waagerechten Linien eingezeichnet. 
An allen vier Gitterpunkten erhÃ¶h sich die Temperatur innerhalb der Aerosolschicht. 
An den Punkten W 1  und W2. an denen der Aerosollauf eine hÃ¶her monatsgemittel- 
te 2m-Temperatur aufweist, trit t  die ErwÃ¤rmun auch in den Ã¼brige troposphÃ¤rische 
Schichten auf. Mit dem Temperaturanstieg nimmt entsprechend die spezifische Feuchte 
zu und umgekehrt (Abbildung 6.12(f)). An den Gitterpunkten W l ,  C l  und C2 verringert 
sich die BewÃ¶lkun innerhalb der Aerosolschicht um 5 bis 15%. Der Grund hierfÃ¼ kann 
in der stÃ¤rkere Verdunstung von Wolkenteilchen aufgrund der angestiegenden Tempera- 
tur gesehen werden. Eine Ausnahme bildet der Punkt  W2, an dem eine Wolkenzunahme 
zu erkennen ist, die allerdings geringer ausfÃ¤ll als unmittelbar unterhalb und oberhalb 
der Haze-Schicht. Ursache hierfÃ¼ dÃ¼rft vor allem die vergleichsweise starke Zunahme 
des Wasserdampfgehaltes der Luft sein, die eine Wolkenbildung begÃ¼nstigt WÃ¤hren die 
Punkte W1 und W2 durch eine deutliche BewÃ¶lkungszunahm oberhalb der Aerosolschicht 
gekennzeichnet sind, nimmt sie an den Punkten C l  und C2 im Mittel eher leicht ab. 
Um den Einflufi der OberflÃ¤chenbeschaffenhei auf den Aerosolantrieb genauer zu unter- 
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suchen, wird das Aerosol-induzierte Signal Ã¼be alle Meereis-, Land- und eisfreien Ozean- 
punkte sowie Ã¼be das gesamte Modellgebiet mit Ausnahme einer 10 Gitterpunkt breiten 
Randzone gemit,telt. Die Werte fÃ¼ die Strahlungsbilanz am Oberrand der AtmosphÃ¤r 
und am Boden, die 2m-Temperatur, die Gesamtbedeckung und den Niederschlag sind fÃ¼ 
ABASIS in Tabelle 6.3 zusammengefaBt. 
Die Berechnung ergibt Ã¼be den Meereis- und Landpunkten am AtmosphÃ¤renoberran ein 
mittlerer Energiegewinn von 2.94 w / m 2  bzw. 4.07 W/m2. Das Maximum Ã¼be Land resul- 
tiert aus der Tatsache, daÂ hier neben der weitgehend geschlossenen, stark reflektierenden 
Schneedecke die Sonneneinstrahlung hÃ¶he ist als in der zentralen Arktis. 
Am Boden ist die Anderung der Strahlungsbilanz aufgrund der abgeschwÃ¤chte solaren 
Einstrahlung negativ, wobei das Minimum von -3.29 w / m 2  Ã¼be dem eisfreien Ozean 
auftritt. Ãœbe den Meereis- und Landpunkten ist das Signal vor allem aufgrund der be- 
reits erwÃ¤hnte Mehrfachstreuung zwischen Aerosolschicht und der helleren ErdoberflÃ¤ch 
schwÃ¤cher 
Die bodennahe Temperatur nimmt in der gesamten Arktis um 0.1 K zu. Am deutlichsten 
fÃ¤ll der Anstieg dabei Ã¼be dem Meereis mit 0.23 K aus. Der prozentuale BewÃ¶lkungsgra 
verringert sich in den polaren Breiten im Mittel um -0.4% und der monatsgemittelte 
Niederschlag um -0.9%. Am stÃ¤rkste ist dabei die Abnahme der Niederschlagsmenge mit  
Ca. 4% Ã¼be dem Ozean. Trotz eines leichten RÃ¼ckgang der BewÃ¶lkun fÃ¤ll Å¸be den 
Meereisgebieten ca. 2% mehr Niederschlag. 
(a) Bodenalbedo < 0.1 (b) Bodenalbedo > 0.7 
Abbildung 6.13.: Basisfall (ABASIS): Anomalie des kurzwelligen Nettostrahlungsflusses an der Erdober- 
flÃ¤ch in AbhÃ¤ngigkei vom Sonnenwinkel fÃ¼ Gitterpunkte mit einer Bodenalbedo von kleiner 0.1 (a) und 
grÃ¶5e 0.7 (b).  
Im nÃ¤chste Schritt wird die Strahlungsanomalie in AbhÃ¤ngigkei vom ReflexionsvermÃ¶ge 
des Bodens, vom Wolkenbedeckungsgrad und SonnenhÃ¶henwinke bestimmt. Bei der Be- 
rechnung werden fÃ¼ die Parameter Wolkenbedeckung, OberflÃ¤chenalbed und kurzwelliger 
NettostrahlungsfluB am Boden sechsstÃ¼ndlich Werte (00Â° 60Â° 12'' und 18") verwen- 
det. Die Bedeckung des Himmels wird in die drei Kategorien ,,wolkigu, ,,teilweise wol- 
kig" und ,,klar" unterteilt, falls der Wolkenbedeckungsgrad (CF) > 0.8, 0.2 < C F  < 0.8 
oder C F  5 0.2 ist. An den Gitterpunkten mit einer Bodenalbedo kleiner 0.1 bzw. grÃ–Be 
0.7 wurde zunÃ¤chs der solare Nettostrahlungsflu6 in AbhÃ¤ngigkei vom OberflÃ¤chenty 
und BewÃ¶lkungsgra sowohl fÃ¼ ABASIS als auch fÃ¼ CTRL berechnet und anschlieaend 
durch Differenzbildung den Strahlungsantrieb bestimmt. ErwartungsgemÃ¤ ist der kurz- 
wellige Energieverlust Å¸be dunklen OberflÃ¤che (Ozean) am grÃ–Bte (Abbildung 6.13). 
Das negative Strahlungssignal nimmt Ã¼be den Schnee- und EisflÃ¤che mit zunehmendem 
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SonnenhÃ¶henwinke weniger stark zu als Ã¼be dem offenen Ozean. Je  mehr BewÃ¶lkun 
vorhanden ist, desto kleiner ist im Mittel der kurzwellige Strahlungsverlust am Boden. 
EinfluÃ der HÃ¶henverteilun der Haze-Schicht 
Nach den ld-Strahlungstransportberechnungen ist die Distanz der Aerosolschicht zur  Erd- 
oberflÃ¤ch ebenfalls ein Faktor, der den Aerosolstrahlungsantrieb beeinfluot. Deshalb wur- 
den neben ABASIS zwei weitere HIRHAM4-Simulationen fÃ¼ den MÃ¤r 1990 durchgefÃ¼hrt 
bei denen sich das Aerosol einmal in den Modellschichten 16 bis 19, d.h. unterhalb von 
800 m (A<800) und einmal in den Modellschichten 10 bis 13, d.h. zwischen 2700 m und 
8000 in (A>2700) befindet. Im Fall A<800 liegt die Haze-Schicht vollstÃ¤ndi innerhalb 
der planetarischen Grenzschicht, wÃ¤hren sie im Fall A>2700 oberhalb derselben in der 
freien TroposphÃ¤r liegt. 
Die Berechnungeii zeigen, daÂ sich das positive Signal in der Strahlungsbilanz a m  Au- 
oenrand der AtmosphÃ¤r mit einem Anheben der Aerosolschicht in der arktischen Tro- 
posphÃ¤r vergrÃ¶oer (Tabelle 6.3). Im Vergleich zu ABASIS hat sich der monats- und 
gebietsgemittelte Energiegewinn fÃ¼ die gesamte Arktis bei A<800 mehr als halbiert 
(1.81 W/m2) und bei A>2700 mehr als verdoppelt (7.02 W/m2). Wie bereits bei den 
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(d) Ã„nderun der Bodenluftdruckes (in hPa) 
Abbildung 6.14.: Monatsgemitteltes Aerosolsignal ,,A<800 minus CTRL" (a,b) und ,,A>2700 minus 
CTRL" (c,d) fÃ¼ MÃ¤r 1990. 
ld-Strahlungstransferberechnungen erlÃ¤utert kÃ¶nne die SOOT-Partikel in hÃ¶here tro- 
posphÃ¤rische Schichten mehr einfallende solare Strahlung absorbieren, d a  sich weniger 
6.3. SensitivitÃ¤tss udien 








1 1 Gesamt 1 76.3 1 1  -1.5 1 -0.4 1 0.7 1 
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Tabelle 6.3.: Die Strahlungsbilanz am Oberrand der Atmosphee (TOA) und am Boden, die bodennahe 
Temperatur, die Wolkenbedeckung und der Niederschlag im Monatsmittel fÃ¼ den Kontrollauf (CTRL) 
MÃ¤r 1990 sowie das dazugehÃ¶rig Aerosolsignal in AbhÃ¤ngigkei von HÃ¶h der Haze-Schicht. Die Mittelung 
erfolgt Ã¼be alle Land-, Ozean- und Meereispunkte sowie Ã¼be das gesamte Modellgebiet mit Ausnahme 
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absorbierende Gase und Wolken oberhalb der Aerosolschicht befinden. Desweiteren streu- 
en die WASO- und SSAM-Partikel des ,,Arctic Hazeu um so weniger solare Strahlung in 
den Weltraum zurÃ¼ck je hÃ¶he sich diese in der TroposphÃ¤r befinden. Der Grund hierfÃ¼ 
ist, daÂ im allgemeinen die relative Feuchte mit zunehmender HÃ¶h abnimmt. Mit sinken- 
der relativer Luftfeuchtigkeit wiederum verringert sich sowohl der Extinktionskoeffizient 
als auch der Asymmetriefaktor dieser Ã¼berwiegen streuenden Aerosolpartikel. Diese Zu- 
sammenhÃ¤ng fanden auch HAYWOOD und RAMASWAMY (1998) bei der Untersuchung 
des direkten Strahlungsantriebes von anthropogenen Sulfat- und RuÂ§aerosole mit einem 
globalen Klimamodell. In den schnee- und eisbedeckten polaren Breiten sorgt die ,,Arctic 
Hazea-Schicht somit durch die Reduktion der planetaren Albedo fÃ¼ ein geringeres Strah- 
lungsdefizites am Oberrand der AtmosphÃ¤r und zwar um so stÃ¤rker je hÃ¶he diese in 
der arktischen TroposphÃ¤r angehoben wird. Liegt die Aerosolschicht oberhalb der tiefen 
und optisch dicken Wolken, kommt es auch Ã¼be dem eisfreien Ozean im Mittel zu einem 






Mit Anheben der Haze-Schicht vergrÃ–i3er sich die kurzwellige Strahlungsreduktion am 
Boden. Dadurch nimmt in der gesairiten Arktis der Nettostrahlungsverlust gegenÃ¼be 
CTRL von 5.6% bei A<800 auf 8% bei A>2700 zu. FÃ¼ A<800 und ABASIS nimmt 
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halb der Grenzschicht (Fall A>2700), steigt der mittlere prozentuale Bedeckungsgrad um 
0.7% an. Im Vergleich zum Referenzlauf fÃ¤ll Ã¼be dem Meereis in allen 3 Simulationen 
zwischen 5.8% (A<800) und 1.2% (A>2700) mehr Niederschlag. Ãœbe dem Wasser re- 
sultiert ein RÃ¼ckgan der mittleren Niederschlagsmenge von 2.8 bis 3.7%, wenn sich die 
Aerosole in der unteren TroposphÃ¤r befinden (A<800 und ABASIS). FÃ¼ A<800 und 
ABASIS steigt die mittlere 2m-Temperatur in der gesamten Arktis um 0.02 bis 0.1 K an, 
wÃ¤hren sie im Fall A>2700 um -0.33 K abnimmt. Die Abweichungen der Temperatur sind 
im Mittel Å¸be die gesamte Arktis gering, kÃ¶nne aber regional deutlicher ausfallen (siehe 
Abbildungen 6.10(e), 6.14(a) und 6.14(c)). Ein Vergleich zwischen ABASIS und A<800 
zeigt ein Ã¤hnliche regionales Muster des bodennahen Temperatursignals. Jedoch ist im 
Experiment A<800 die ErwÃ¤rmun in der Ã¶stliche Arktis stÃ¤rke und uber Teilen des 
kanadischen Archipels geringer. Im Fall A>2700 weist die Struktur stÃ¤rker Amplituden 
auf. Einen Anstieg der mittleren bodennahen Temperatur findet man nun im Bereich der 
Victoria Insel und Beaufortsee sowie Karasee mit einem Maximum von 3.2 K. Merklich 
vergrÃ¶fier haben sich die AbkÃ¼hlungszonen Die Aerosol-induzierte Anomalie des Boden- 
druckes zeigt im Fall A<800 (Abbildung 6.14(b)) ein starkes Minimum mit -3.5 hPa  nÃ¶rd 
lich von GrÃ¶nlan und einem Maximum von 1.3 hPa Å¸be der Laptevsee. DemgegenÃ¼be 
findet man fÃ¼ A>2700 das stÃ¤rkst Minimum von 3.5 hPa uber der nÃ¶rdliche Karasee 
(Abbildung 6.14(d)). NÃ¶rdlic und sÃ¼dlic davon steigt der Luftdruck um rund 1 hPa. 
Eine weitere Zone mit negativer Bodenluftdruckanomalie erstreckt sich von der Viktoria 
Insel bis zur Ostsibirisclien See. 
EinfluÃ der relativen Feuchte 
Um den EinfluÂ der relativen Feuchte auf den Aerosolantrieb zu untersuchen, sind im 
folgenden Experiment ARH25% die optischen Eigenschaften der Aerosolkomponenten un- 
abhÃ¤ngi von der Umgebungsfeuchte. Die Werte der optischen Parameter entsprechen 
denen fÃ¼ eine relative Feuchte kleiner 25% (Feuchteklasse 1). Abbildung 6.15 zeigt die Ver- 
Abbi ldung  6.15.: Vertikal aufintegnerte aerosoloptische Dicke im 1. kurzwelligen Spektralbereich 0.2 - 
0.68 um fÃ¼ ARH25% im MÃ¤r 1990. 
teilung der monatsgemittelten aerosoloptischen Dicke fÃ¼ diesen Fall. Mit Werten zwischen 
0.125 und 0.13 ist sie deutlicher niedriger als bei ABASIS (vergleiche Abbildung 6.9). Die 
regionale Struktur wird jetzt allein durch die Luftdruckverteilung (Abbildung 6.8(a)) be- 
stimmt. Die Ursache hierfÃ¼ ist, daÂ die HÃ¶h der ModellflÃ¤che vom Bodendruck abhÃ¤ngt 
was wiederum die Dicke der Modellschichten beeinfluÃŸ (vergleiche Abschnitt 4.1.2). 
6.3. SensitivitÃ¤tsstudie 
Da die mittlere relative Feuchte innerhalb der Aerosolschicht durchschnittlich 60 bis 
90% betrÃ¤gt ist bei ARH25% die Extinktion durch die hygroskopischen Ã£Arcti HazeC'- 
Komponenten WAS0 und SSAM geringer. Entsprechend fÃ¤ll der Strahlungsantrieb a m  
AtmosphÃ¤renoberran und Boden geringer aus als bei ABASIS (Tabelle 6.4). Ãœbe den 
stark reflektierenden Schnee- und EisflÃ¤che ist ein leichter RÃ¼ckgan des positiven kurz- 
welligen Strahlungsantriebes am Oberrand der AtmosphÃ¤r von etwa 5% auf 3.11 W/m2 
feststellbar, was hauptsÃ¤chlic auf das abnehmende AbsorptionsvermÃ¶ge der Ã£Arcti 
Hazel'-Komponenten WASO- und SSAM zurÃ¼ckzufÃ¼hr ist. Uber dem offenen Wasser 
fÃ¼hr die verringerte Streuung durch die WASO- und SSAM-Teilchen bei gleichzeitiger 
BewÃ¶lkungsabnahm zu einem kurzwelligen Energiegewinn von 1.07 W/m2.  Der Ã„nde 
rung des kurzwelligen Strahlungsantriebes am Boden ist dagegen deutlicher. Im Vergleich 
( I > )  â‚¬nderu der 2111-Temperatur ($1) 'C') 
A b b i l d u n g  6.16.: Monatsgemitteltes Aerosolsignal ,,ARH25% minus CTRL" fÃ¼ MÃ¤r 1990 
zu ABASIS verringert sich das negative Aerosolsignal im kurzwelligen NettostrahlungsfluÂ 
fÃ¼ die gesamte Arktis um 28%, da  wegen der geringeren Extinktion durch die WASO- 
und SSAM-Partikel wieder mehr solare Energie die ErdoberflÃ¤ch erreichen kann. Ein 
stÃ¤rkere BewolkungsrÃ¼ckgan uber dem eisfreien Ozean schwÃ¤ch zusÃ¤tzlic den nega- 
tiven Strahlungsantrieb. ErwartungsgemÃ¤ treten die Unterschiede in der Anomalie des 
kurzwelligen Nettostrahlungsflusses zwischen ARH25% (Abbildung 6.16(a)) und ABASIS 
(Abbildung 6.10(b)) vor allem Ã¼be Gebieten mit sehr hoher relativer Luftfeuchtigkeit auf 
(Abbildung 6.7(f)). In der gesamten Arktis ist die Abnahme des prozentualen Wolken- 
bedeckungsgrades von 0.2% im Mittel um 50% geringer als bei ABASIS (Tabelle 6.4). 
WÃ¤hren die mittlere Niederschlagsreduktion uber den Ozeanpunkten um 70% geringer 
ausfÃ¤ll als bei ABASIS, nimmt der Niederschlag uber dem Meereis um 17% weiter zu. 
Nach Abbildung 6.16(b) verÃ¤nder sich das regionale Muster des Aerosolantriebes fÃ¼ 
die bodennahe Temperatur gegenÃ¼be dem ABASIS (Abbildung 6.10(e)) nur geringfÃ¼gig 
Ã¶stlic von GrÃ¶nlan kommt es jedoch zu einer VerstÃ¤rkun der ErwÃ¤rmung wÃ¤hren 
sie im Bereich der neusibirischen Inseln abnimmt. FÃ¼ die gesamte Arktis erhÃ¶h sich die 
Erwarmung der bodennahen Luftschicht gegenÃ¼be ABASIS leicht um 0.04 K. 
EinfluÃ des Absorptionskoeffizienten 
Analog zu den ld-Strahlungtransportberechnungen soll der EinfluB eines geÃ¤nderte Ab- 
sorptionsvermÃ¶gen der Aerosole auf den Antrieb untersucht werden. Dazu werden im 
Vergleich zu ABASIS die Absorptionskoeffizienten der 3 Aerosolkomponenten um 10% 
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Parameter 1 CTRL 11 ABASIS 1 ARH25% 1 AABS+10% 
Strahlungsbilanz TOA 
(W/m2) 






1 Gesamt 1 -21.02 1 1  -1.24 1 -0.68 1 -0.37 
Ozean 
(W/m2) 
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Tabelle 6.4.: Wie in Tabelle 6.3, jedoch fÃ¼ den Fall von trockenem Aerosol (ARH25%) bzw. fÃ¼ den Fall 
eines um 10% erhÃ¶hte Aerosol-AbsorptionsvermÃ¶gen bei konstanter Gesamtextinktion (AABS+10%). 
ZusÃ¤tzlic sind der kurzwellige NettostrahlungsftuÂ (Netto SW) am Oberrand der AtmosphÃ¤x (TOA) und 





f 1 Gesamt 1 76.3 1 1  -0.4 1 -0.2 -1.2 
269.80 
Ozean 
erhÃ¶ht ohne jedoch deren Extinktionskoeffizienten zu verÃ¤ndern Dieses Experiment wird 






















GegenÃ¼be ABASIS nimmt der mittlere kurzwellige Energiegewinn am AtmosphÃ¤reno 
berrand durch die stÃ¤rker Absorption solarer Strahlung u m  ca. 19% auf 4.10 W/m2 zu 
(siehe Tabelle 6.4). Das positive Signal in der Strahlungsbilanz erhÃ¶h sich um ca. 7% auf 
3.46 W/m2. Da das ExtinktionsvermÃ¶ge der Aerosole nicht verÃ¤nder wurde, wird der 
kurzwellige Strahlungsantrieb a n  der ErdoberflÃ¤ch kaum beeinfluBt. Der negative Antrieb 
in der Strahlungsbilanz fÃ¤ll hingegen mit -0.37 W/m2 u m  zwei Drittel geringer als bei 































































Abbildung 6.17.: Monatsgemitteltes Aerosolsignal ,,AABS+lO% minus CTRL" fÃ¼ MÃ¤r 1990. 
aus der um 18% hÃ¶here atmosphÃ¤rische Absorption solarer Strahlung resultiert. Die 
stÃ¤rker ErwÃ¤rmun innerhalb der Aerosolschicht vergrÃ¶fier den BewÃ¶lkungsrÃ¼ckga fÃ¼ 
die gesamte Arktis um das 3-fache auf 1.2%. Gleichzeitig wird die Niederschlagsmenge um 
weitere 0.3% reduziert, was durch den deutlichen RÃ¼ckgan Ã¼be dem Ozean hervorgeru- 
fen wird. Lediglich Ã¼be dem Meereis steigt die mittlere Niederschlagsmenge um weitere 
0.49 mm, was gegenÃ¼be CTRL einem Zuwachs um Ca. 5% entspricht. 
Die Abbildung 6.17(a) zeigt das mittlere Aerosolsignal fÃ¼ die 2m-Temperatur. Danach 
nimmt die Amplitude des Aerosolantriebes gegenÃ¼be ABASIS zu. Besonders krÃ¤fti fÃ¤ll 
der mittlere Temperaturanstieg mit bis zu 6 K am Eisrand im Bereich von Spitzbergen 
aus. Ebenso hat sich die AbkÃ¼hlun Ã¼be der ostsibirischen See, dem Nordosten Kanadas 
sowie Ã¼be Westsibirien verstÃ¤rkt Ein deutlicher Druckanstieg bis zu 6 hPa tritt  Ã¼be der 
Barents- und Karasee auf, wÃ¤hren gleichzeitig Ã¶stlic von GrÃ¶nlan der mittlere Luft- 
druck bis zu 5 hPa fÃ¤llt Diese Druckdifferenzen fÃ¼hre zu einer AbschwÃ¤chun der Tief- 
druckzone in der Ã¶stliche Arktis und einer leichten Verschiebung derselben in Richtung 
GrÃ¶nland Eine zweite schwÃ¤ch Dipolstruktur in der Luftdruckanomalie findet man Ã¼be 
der kanadischen Arktis mit einem Maximum Ã¼be der Hudsonbai und einem Minimum 
Ã¼be der Ã¶stliche Beaufortsee. 
EinfluÃ der Eiswolkenparametrisierung 
Wolken haben einen entscheidenen Einflufi auf den Strahlungshaushalt der Erde. Wol- 
ken reflektieren kurzwellige Strahlung zurÃ¼c in den Weltraum und reduzieren die Ein- 
strahlung a n  der ErdoberflÃ¤ch (Albedoeffekt der Wolken). Im Langwelligen absorbieren 
Wolken Teile der von der ErdoberflÃ¤ch und AtmosphÃ¤r emittierten Strahlung und emit- 
tieren Strahlung entsprechend den niedrigeren Temperaturen im Wolkenniveau. Infolge- 
dessen wird sowohl die atmosphÃ¤risch Gegenstrahlung erhÃ¶h als auch die langwellige 
Abstrahlung in den Weltraum reduziert (Treibhauseffekt der Wolken). Welcher von diesen 
beiden gegenlÃ¤ufige Effekten lokal Ã¼berwiegt hÃ¤ng von den optischen Eigenschaften und 
der HÃ¶h der Wolken ab. Bei Eiswolken (Cirruswolken) Ã¼berwieg meist der erwÃ¤rmen 
de Effekt (LIOU, 1986). Ihre Transmission im Kurzwelligen ist recht hoch, verglichen mit 
anderen Wolkenarten, und somit ist ihr Albedoeffekt relativ gering. Gleichzeitig ist ihr 
Treibhauseffekt vergleichsweise groÂ§ da  sie durch ihre grofie WolkenhÃ¶h eine niedrige 
Temperatur aufweisen und deshalb weniger Strahlung in den Weltraum emittieren als 
die darunterliegende ErdoberflÃ¤ch oder AtmosphÃ¤re Tiefe Wolken reflektieren dagegen 
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viel kurzwellige Strahlung zurÃ¼c ins Weltall. Ihr Treibhauseffekt ist gering, weil sich ihre 
Strahlungstemperatur kaum von derjenigen der ErdoberflÃ¤ch unterscheidet, SO daÂ meist 
der Albedoeffekt Ã¼berwiegt Sie wirken daher eher abkÃ¼hlend 
In der Arktis ist der Einflufl der Wolken auf das Klima sehr viel komplexer als in anderen 
Regionen der Erde. Die GrÃ¼nd hierfÃ¼ sind neben den extremen Strahlungsbedingungen 
(flacher Sonneneinfallswinkel, Polartag bzw. Polarnacht, stark reflektierende Schnee- und 
EisoberflÃ¤chen die niedrigen Temperaturen, der geringe Wasserdampfgehalt der Luft und 
die im Winter und FrÃ¼hjah stark ausgeprÃ¤gte bodennahe Temperaturinversion (CURRY 
et al., 1996). WÃ¤hren des arktischen Winters und FrÃ¼hjahr dominiert in der unteren 
TroposphÃ¤r aufgrund der tiefen Temperaturen die Eisphase in den Wolken (CURRY et al., 
1990). Beobachtungen an verschiedenen Orten der Arktis zeigen ein hÃ¤ufige Auftreten 
des PhÃ¤nomen >,Diamond DUS~"(MAXWELL, 1982; CURRY et al., 1990; GIRARD und 
BLANCHET, 2001). Beim >:Diamond Dust", auch ,,clear sky ice crystal precipitation" oder 
Polarschnee" genannt, handelt es sich um Eiskristalle, die bei sonst klarem Himmel als 
glitzernder Niederschlag langsam zur ErdoberflÃ¤ch schweben. Die Kristalle bilden sich bei 
tiefen Temperaturen unter -15OC, wenn der Feuchtegehalt der Luft den SÃ¤ttigungsgra 
Å¸be Eis Ã¼berschreitet Bei .,Diamond Dust" handelt es sich somit um Girren, die bis zum 
Erdboden reichen. 
Klimamodelle sind bisher nicht in der Lage. die BewÃ¶lkun richtig wiederzugeben, was 
ein Vergleich zwischen Modell und Beobachtung zeigt. Zu diesem Ergebnis kommt auch 
RINKE et al. (1997) bei ihren Modellberechnungen mit HIRHAM4 fÃ¼ Januar und  Juli 
1990 Ã¼be der Arktis. 
Im folgenden wird die ursprÃ¼nglich Parametrisierung der optischen Eigenschaften fÃ¼ 
Eiswolken im HIRHAM4 (vergleiche Abschnitt 4.2.2) durch die von EBERT und CURRY 
(1992) ersetzt. Sie beschreibt die Eiskristalle im solaren Spektralbereich nicht als ku- 
gelfÃ¶rmig Eispartikel, sondern als mehrfach streuende, hexagonale Zylinder, die zufÃ¤lli 
im Raum orientiert sind. Ihre GrÃ¶fienverteilun wird durch den effektiven Radius rei der 
Eisteilchen charakterisiert, der mit den optischen Parameter in folgendem funktionalem 
Zusammenhang steht: 
b 




Einfachstreualbedo wz = 1 - (C + -) 
Trt 
(6.3) 
Asymmetrieparameter gÃ = e + / . rez (6.4) 
- 1 - e-Kz-^ EmissivitÃ¤ ez - (6.5) 
Dabei kennzeichnet I W P  den Eiswassergehalt und Ki = 1.66(a + d r e i )  den Massenab- 
sorptionskoeffizient. Die Koeffizienten a ,  b, c, d, e. f, a und 'y wurden jeweils Ã¼be die solaren 
bzw. langwelligen Spektralintervalle des HIRHAM4 gemittelt und sind in Tabellen A.3 und 
A.4 im Anhang angegeben. Der effektive Radius re; der Eispartikel wird durch Gleichung 
4.45 bestimmt. 
In Tabelle 6.5 sind die optischen Parameter einer zu 67% aus Eisteilchen bestehenden Wol- 
ke (Wassergehalt qw = 0.07 g/kg) mit einer vertikalen Erstreckung von 730 m fÃ¼ beide 
Parametrisierungen dargestellt. Bei gegebenem Wolkeneisgehalt I W P  resultiert danach 
eine Zunahme der optischen Dicke 6, und eine Abnahme der Einfachstreualbedo W, der 
Eiswolken im kurzwelligen Spektralbereich im Vergleich zur ursprÃ¼ngliche Parametrisier- 
ung. Gleichzeitig nimmt der Asymmetriefaktor g, im ersten solaren Spektralintervall ab,  im 
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zweiten zu. Dies hat zu Folge, daÂ die Eiswolken mehr kurzwellige Strahlung absorbieren 
und die Wolkenalbedo abnimmt. Der Vergleich zwischen den KontrollÃ¤ufe mit ursprÃ¼ng 
licher und neuer Parametrisierung CTRL (Tabelle 6.4) bzw. CTRLEIS (Tabelle 6.6) zeigt 
entsprechend eine Zunahme des kurzwelligen Energiegewinns am AtmosphÃ¤renoberran 
von rund 26%. Der positive NettostrahlungsfluÂ am Boden geht aufgrund der schwÃ¤chere 
solaren Einstrahlung um 16% zurÃ¼ck Der Temperaturanstieg in der AtmosphÃ¤r und  die 
hÃ¶her langwellige EmissivitÃ¤ 6 ,  der Eiswolken fÃ¼hr zu einer verstÃ¤rkte atmosphÃ¤rische 
Gegenstrahlung, wodurch die ErdoberflÃ¤ch insgesamt ca. 30% weniger Energie verliert. 
Dadurch steigt die mittlere bodennahe Temperatur in der Arktis im Vergleich zu CTRL 
um 3 K an. ~ b e r  dem Meereis nimmt die BewÃ¶lkun um 1.2% und die Niederschlagsmenge 
um 15% zu. Unterschiede zwischen CTRL und CTRLEIS ergeben sich vor allem Ã¼be den 
eis- und schneebedeckten Gebieten der Arktis, wo aufgrund der niedrigen Temperaturen 
der Anteil der Eisphase in den tiefen Wolken besonders hoch ist. 
Tabel le  6.5.: Optische Wolkeneigenschaften nach der ursprÃ¼ngliche HIRHAM4-Parametrisierung 
(CTRL) und nach Ebert et al. (1992) (CTRLEIS) im solaren Spektralbereich (SWI = 0.25 - 0.68 pm, 
SWII = 0.68 - 4.0 pm) und im wichtigen Wasserdampffenster (langwelliger Spektralbereich LWIII = 10 




Die Ã„nderunge in den StrahlungsflÃ¼sse in der AtmosphÃ¤r und am Boden rufen auf- 
grund zahlreicher Wechselwirkungen eine VerÃ¤nderun der atmosphÃ¤rische StabilitÃ¤ 
(Temperatur- und Feuchteschichtung), der Dynamik und der Wolkenverteilung hervor. 
Inwieweit dadurch das Aerosolsignal beeinfluÂ§ wird, soll untersucht werden. Dazu wird 
unter der Verwendung der Parametrisierung von EBERT und CURRY (1992) ein Modellauf 
mit Aerosolen fÃ¼ den MÃ¤r 1990 (AEIS) durchgefÃ¼hrt die sich wie bei ABASIS zwischen 
300 und 2700 m HÃ¶h finden. 




Abbi ldung  6.18.: Monatsgemitteltes Aerosolsignal ,,.4EIS minus CTRLEIS" im MÃ¤x 1990. Dabei wurde 
sowohl fÃ¼ den Kontroll- wie auch fÃ¼ den Aerosollauf die Wolkenparametrisierung nach Ebert et al. (1992) 
verwendet. 
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(K) 1 Eis 1 251.46 1 1  0.01 
Land 
(% ) 
Tabelle  6.6.: Wie in Tabelle 6.4, jedoch bei Verwendung der Parametrisierung fÃ¼ Eiswolken nach Ebert 
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antrieb bei Mittelung Ã¼be die gesamte Arktis um 54% a m  AtmosphÃ¤renoberran und 
um 46% am Boden abgeschwÃ¤ch (siehe Tabellen 6.4 und 6.6). WÃ¤hren der Antrieb in 
der Strahlungsbilanz am AtmosphÃ¤renoberran ebenfalls deutlich um 54% abnimmt, ist 
dessen Anderung am Boden mit 3.2% vergleichsweise gering. Insgesamt ergibt sich fÃ¼ die 
bodennahe Temperatur eine leichte Aerosol-bedingte AbkÃ¼hlun von -0.05 K. Es resultiert 
eine um das dreifache hÃ¶her Reduktion der BewÃ¶lkun (-1.2 mm) und des Niederschlages 








Abbildung 6.18(a) zeigt die Aerosol-induzierte Anomalie der mittleren 2m-Temperatur 
und des Bodendruckes. Die StÃ¤rk des Aerosolsignals entspricht weitgehend der, wie sie 
























bildung 6.10(e)). Jedoch ergibt sich ein anderes regionales Muster. So findet man nun eine 
ErwÃ¤rmun bis zu 2 K Ã¼be weiten Teilen des kanadischen Archipels und der inneren 
Arktis. DemgegenÃ¼be nimmt die Temperatur bis zu 2 K in einer Zone ab, die sich von 
der Beaufortsee Ã¼be die ostsibirischen See bis zur Laptevsee erstreckt. Die Druckdifferen- 
Zen zeigen eine Dipolstruktur mit einem Anstieg Ã¼be der kanadischen Arktis und einer 
Abnahme Ã¼be der Ã¶stliche Arktis. 
Das Ergebnis macht deutlich, daÂ§-nich nur die Parametrisierung der optischen Eigen- 
schaften der Aerosole, sondern auch die der Wolken das Aerosolsignal in den regionalen 
Mustern der Temperatur und Dynamik stark beeinfluflt. 
6.3.3. Aerosolsignal im April und Mai  1990 
Analog zum MÃ¤r 1990 wurden HIRHAM4-Simulationen mit und ohne BerÃ¼cksichtigun 
von Ã£Arcti Haze" fÃ¼ April und Mai 1990 durchgefÃ¼hrt um die saisonale AbhÃ¤ngigkei des 
direkten Aerosolantriebes zu diskutieren. Die einzelnen Monate sind insbesondere durch 
eine unterschiedlich hohe IntensitÃ¤ der einfallenden Solarstrahlung gekennzeichnet. Diese 
hÃ¤ng vor allem von der Tageslange und dem Sonnenstand ab. WÃ¤hren beispielsweise 
am 1. MÃ¤r fÃ¼ Gebiete in 80Â nÃ¶rdliche Breite die Dauer zwischen Sonnenaufgang und - 
untergang 5 h 30 min und der maximale Sonnenstand 2.3' betragen, steigen sie am 1. April 
auf 15 h 30 min und 14.5O sowie am 1. Mai auf 24 h und 20.0Â° Neben der zur VerfÃ¼gun 
stehenden kurzwelligen Strahlungsenergie Ã¤nder sich auch die mittlere geographische Ver- 
teilung weiterer Faktoren, die den Aerosolantrieb beeinflussen, wie etwa die OberflÃ¤chenal 
bedo, die Luftfeuchtigkeit und der Wolkenbedeckungsgrad. Wahrend im MÃ¤r und April 
1990 die OberflÃ¤chenalbed Ã¼be der inneren Arktis, Ostsibirien und dem kanadischen 
Archipel im Mittel Ã¼be 0.7 liegt, betrÃ¤g sie im Mai 1990 aufgrund der deutlich hÃ¶here 
OberflÃ¤chentemperatu (Abbildung 6.19(c)) mit Ausnahme des grÃ¶nlandische Eisplate- 
aus nur noch zwischen 0.55 und 0.65. An den RÃ¤nder des Integrationsgebietes Ã¼be dem 
euroasiatischen Kontinent und Ã¼be Westkanada liegt die lokale Bodenalbedo aufgrund der 
grÃ¶Â§tentei weggeschmolzenden Schneedecke dann sogar unter 0.25. Die Lage der Mee- 
reiskante Ã¤nder sich in den ersten beiden Monaten praktisch nicht. Sie verlÃ¤uf dabei von 
Neufundland durch die Labradorsee, dann sÃ¼dlic von GrÃ¶nlan in die GrÃ¶nlandse und 
setzt sich Ã¶stlic fort a n  Spitzbergen vorbei, um in der Barentssee die Halbinsel Kola zu 
erreichen. Erst im Mai 1990 ist ein RÃ¼ckzu des Meereises nach Norden erkennbar, ins- 
besondere in der GrÃ¶nland und Barentssee. Auch die Verteilung der relativen Luftfeuch- 
tigkeit verÃ¤nder sich diesem Monat deutlich. WÃ¤hren in den beiden vorangegangenen 
Monaten die mittlere relative Feuchte in 850 hPa Ã¼be der inneren Arktis oberhalb 70% 
liegt, findet man im Mai 1990 solche Werte nur in einer schmalen Zone von der Barentssee 
bis zur Laptevsee und Ã¼be dem unmittelbar angrenzenden asiatischen Kontinent. Ãœbe 
der inneren Arktis betrÃ¤g sie dann nur noch zwischen 50 bis 70% . Bei dem mittleren 
Wolkenbedeckungsgrad zeigen sich in den drei Monaten die grÃ¶ote lokalen Schwankungen 
Ã¼be den Kontinenten. Ãœbe der zentralen Arktis betrÃ¤g der BewÃ¶lkungsgra im Monats- 
mittel kontinuierlich zwischen 0.7 und 0.9. Bei Mittelung Ã¼be die gesamte Arktis liegt der 
prozentuale Wolkenbedeckungsgrad im MÃ¤r 1990 um Ã¼be 4% hÃ¶he als in den beiden 
folgenden Monaten (siehe Tabelle 6.3 und 6.7). 
Die regionale Verteilung der 2m-Temperatur des KontrolIaufes sowie das dazugehÃ¶rig 
Aerosolsignal ist fÃ¼ April und Mai 1990 in Abbildung 6.19 dargestellt. So steigt die mitt- 
lere 2m-Temperatur Ã¼be der inneren Arktis von -24 bis 16OC im April auf -8 bis -4'C 
im Folgemonat an. Das Minimum von -34OC bzw. -18OC tr i t t  Ã¼be dem GrÃ¶nlÃ¤ndisch 
Gletschereis auf. Bei BerÃ¼cksichtigun von A r c t i c  Haze" liefert die April-Simulation bis 
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zu 2 K hÃ¶her Temperaturen uber der GrÃ¶nlandse und Teilen der kanadischen Arktis 
sowie bis zu -2 K niedrigere Temperaturen nÃ¶rdlic von GrÃ¶nlan und Å¸be dem euro- 
rasiatischen Kontinent. Im Mai zeigt die Verteilung des Temperatursignals positive Werte 
bis zu 1.5 K von der Norwegische See Å¸be Nordskandinavien bis nach Mittelsibirien sowie 
Ã¼be WestgrÃ¶nland Gleichzeitig herrscht in der zentralen Arktis eine leichte Abkiihlung 
mit einem Minimum von -1 K Å¸be der Beaufortsee vor. Im Vergleich zum MÃ¤r  1990 
(Abbildung 6.10(e)) nimmt in den beiden nachfolgenden Monaten die StÃ¤rk des Tem- 
peratursignals Å¸be dem eisbedeckten Arktischen Ozean kontinuierlich ab. Bei Mittelung 
Ã¼be die Meereispunkte resultiert anders als im MÃ¤r 1990 eine AbkÃ¼hlun von -0.06 bzw. 
-0.24 K (Tabelle 6.7) 
In  den beiden ersten FrÃ¼hjahrsmonate ist die Strahlungsbilanz am Oberrand der Atmo- 
sphÃ¤r in der gesamten Arktis negativ (Tabelle 6.3 und 6.7). Im Mai kommt e s  durch 
die stÃ¤rker Sonneneinstrahlung Å¸be dem offenen Wasser und der schneefreien Landober- 
flÃ¤ch zu einem EnergieÃ¼berschuf3 ~ b e r  den Eis- und Schneegebieten herrscht weiterhin 
ein Energiedefizit vor. In diesem Monat ist die Strahlungsbilanz am Boden auch uber den 
eis- und schneebedeckten Gebieten der Arktis erstmalig positiv. 
In Abbildung 6.20 ist der kurzwellige Strahlungsantrieb am Oberrand der AtmosphÃ¤r und 
am Boden gemittelt Å¸be alle Meereispunkte in AbhÃ¤ngigkei vom Bedeckungsgrad fÃ¼ die 
drei Monate dargestellt. Danach nimmt der kurzwellige Energiegewinn am Oberrand der 
(a) 2111-Tc'mperatiir (in ' C ' )  im April 1990 (11) â‚¬nderu der 2m-Temperatur (in Â¡C im 
( C )  2m-Temperatur (in 'C) im Mai 1990 
Abbildung 6.19.: Mittlere 2m-Temperaturverteilung fÃ¼ den Kontrollauf CTRL (a,c) und das dazugehÃ¶ri 
ge Aerosolsignal ,,ABASIS minus CTRL" (b,d) im April und Mai 1990. 
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Parameter 1 1 April 1990 1 Mai 1990 1 
Strahlungsbilanz TOA 1 Land 1 -76.51 1 1  7.53 1 -7.13 11 7.64 1 
CTRL 











Tabelle 6.7.: Die Strahlungsbilanz am Oberrand der AtmosphÃ¤x (TOA) und am Boden, die bodennahe 
Temperatur, die Wolkenhedeckung und der Niederschlag sowie das dazugehÃ¶rig Aerosolsignal im Mo- 
natsmittel fÃ¼ April und Mai 1990, gemittelt Ã¼be alle Land-, Ozean- und Meereispunkte sowie Ã¼be das 









AtmosphÃ¤r vom MÃ¤r zum April hin deutlich zu. Bei wolkenlosem und teilweise bewÃ¶lk 
tem Himmel zeigt sich im Mai aber wieder ein leichter RÃ¼ckgan des Aerosolantriebes. 
Trotz zunehmender Sonneneinstrahlung scheint sich hier die Abnahme der Meereisalbe- 
do, bedingt durch die steigende OberflÃ¤chentemperatur zu Ãœberwiegen Das Aerosolsignal 
wird am AtmosphÃ¤renoberran wie auch an der ErdoberflÃ¤ch durch eine Zunahme der 
BewÃ¶lkun abgeschwÃ¤cht Unmittelbar Ã¼be der MeereisoberflÃ¤ch verdoppelt sich der 
kurzwellige Energieverlust von einem Monat zum anderen. Der deutliche Zuwachs des ne- 
gativen Strahlungsantriebes im Mai resultiert nicht nur aus der zunehmenden Sonnenein- 
strahlung, sondern auch aus der geringeren Meereisalbedo, wodurch die Mehrfachstreuung 





1 Gesamt 1 258.82 1 1  -0.03 1 269.38 11 -0.05 
28.31 
Die Haze-Schicht fÃ¼hr uber den schnee- und eisbedeckten Gebieten der Arktis zu ei- 
nem Energiegewinn der AtmosphÃ¤re der mit zunehmendem SonnenhÃ¶henwinke weiter 
ansteigt. Dadurch resultiert im Mittel uber die gesamte Arktis ein positiver Strahlungs- 
antrieb, der mit 7.65 W/m2 im April und 9.0 W/m2 im Mai um 2.3- bzw. 2.7-fache hÃ¶he 
ist als im MÃ¤r 1990 (Tabelle 6.7). Am Boden vergrofiert sich der negative Antrieb durch 
die Aerosole gegenÃ¼be MÃ¤r 1990 um -2.41 w / m 2  (+210%) im April und -4.57 W/m2 
(+470%) im Mai. Die RÃ¼ckwirkunge des Aerosolstrahlungsantriebes auf die BewÃ¶lkun 
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Abbildung 6.20.: Ã„nderun des kurzwelligen Nettostrahlungsflusses a m  Oberrand der AtmosphÃ¤r 
(TOA) (links) und an  der ErdoberflÃ¤ch (rechts), gemittelt Ã¼be alle Meereispunkte mit Ausnahme des 
Relaxationsrandes fÃ¼ MÃ¤rz April und Mai 1990. 
Gesamtbedeckungsgrad in der aerosolbelasteten AtmosphÃ¤r um weitere -0.6 bzw. -0.7%. 
Auch die Reduktion der Niederschlagsmenge gegenÃ¼be den KontrollÃ¤ufe vergrÃ¶aer sich 
fÃ¼ gesamte Arktis von -6.9% im April auf -9.3% im Mai. 
6.3.4. Indirekter Effekt durch ,,Arctic Haze" 
Nachfolgend wird der indirekte Effekt des ,,Arctic Haze" simuliert, indem die Wirkung der 
Aerosole auf die optischen Eigenschaften der Wasserwolken berÃ¼cksichtig wird. Anstelle 
der bisher fest vorgeschriebenen WolkentrÃ¶pfchenkonzentratio (CDNC) soll CDNC aus 
der Masse der Sulfataerosole gewonnen werden, die als eine Hauptquelle fÃ¼ Kondensati- 
onskerne angesehen werden (ROGERS und YAUK, 1991; YOUNG, 1993). Aus Beobachtungs- 
studien leiteten BOUCHER und LOHMANN (1995) folgende AbhÃ¤ngigkei zwischen CDNC 
und der Sulfatmasse msos  ab, wobei zwischen kontinentalen und maritimen Wasserwolken 
unterschieden wird: 
mit msos in p g  SO4/m3 und CDNC in c m 3 .  Hierbei umfassen die Indices ,,marinM sowohl 
den offenen wie auch den eisbedeckten Ozean und ,?kontN die Landmassen. 
Da die WASO-Komponente im wesentlichen die mikrophysikalischen und optischen Ei- 
genschaften von Sulfataerosolen reprÃ¤sentiert soll in diesem Experiment die WASO- 
Massenkonzentration (Tabelle 4.2) in die obige Gleichungen eingehen. Allerdings wird 
nur die HÃ¤lft der ursprÃ¼ngliche Masse von WASO verwendet, weil sie nach KOPKE 
et al. (1997) doppelt so groÂ ist wie die von Sulfat. In den Modellschichten, in den kein 
A r c t i c  Haze" vorhanden ist, wird die WolkentrÃ¶pfchenkonzentratione nach der ursprÃ¼ng 
lichen Parametrisierung bestimmt (vergleiche Abschnitt 4.2.2). Abbildung 6.21 zeigt das 
mittlere Profil der WolkentrÃ¶pfchenkonzentratio nach der Orginalversion und nach der 
empirischen Beziehung von BOUCHER und LOHMANN (1995) Ã¼be dem Ozean und Kon- 
tinent. Innerhalb der Grenzschicht steigt die CDNC durch die neue Parametrisierung fÃ¼ 
kontinentale Wasserwolken von 220 c m 3  auf 231 c m 3  und fÃ¼ maritime Wasserwolken 
von 100 c m 3  auf 196 c m 3 .  Beobachtungen wÃ¤hren eines ,,Arctic Hazel'-Ereignisses 
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Abbildung 6.21.: Mittlere WolkentrÃ¶pfchenkonzentratio nach der originalen ECHAM4- 
Parametrisicrung (,,originalM) und der Parametrisierung von Boucher et al. (1995) (,,neux) in kontinentalen 
und maritimen Wolken fÃ¼ ABASIS. 
zeigen ebenfalls eine Zunahme der WolkentrÃ¶pfchenkonzentration jedoch ist die gemes- 
sene Anzahl der WolkentrÃ¶pfche deutlich geringer. So ergaben Messungen wie z.B. in 
der Umgebung von Igloolik (67ON, 82OW), Kanada, im Februar 1982 eine CDNC von et- 
wa 80 c m 3  in verschmutzten Stratuswolken, wÃ¤hren sie bei einer geringen Belastung 
der AtmosphÃ¤r durch anthropogene Aerosole nur bei etwa 30 c m 3  lag (LEAITCH et  al., 
1984). 
Bei einer ErhÃ¶hun von CDNC nimmt nach Gleichung 4.44 der effektive Radius re; der 
WassertrÃ¶pfche (bei konstantem Wolkenwassergehalt) ab. Je  kleiner wiederum der ef- 
fektive Radius r,,; ist, desto grÃ¶ÃŸ ist die optische Dicke 8; und die Einfachstreualbedo 
W ;  der Wasserwolken (siehe Gleichung 4.40 und 4.41). Gleichzeitig verringert sich nach 
Gleichung 4.42 der Asymmetriefaktor g;,  was eine Abnahme der VorwÃ¤rtsstreuun bedeu- 
tet. Dies bewirkt insgesamt eine ErhÃ¶hun der kurzwelligen Albedo der Wasserwolken. 
Im Langwelligen nimmt die Absorption und damit die EmissivitÃ¤ der Wasserwolken mit 
kleiner werdenen effektiven Radius der TrÃ¶pfche nach Gleichung 4.50 zu. Die Zunahme 
der Reflexion und der Emission der Wolken fÃ¼hr zu einer AbkÃ¼hlun bzw. ErwÃ¤rmun 
der ErdoberflÃ¤che 
Die Simulation ABASIS wird unter zusÃ¤tzliche BerÃ¼cksichtigun des indirekten Effek- 
tes wiederholt und mit der AbkÃ¼rzun ,.INDU bezeichnet. In  Tabelle 6.8 ist die Ã„nde 
rung des Aerosolsignals im Fall IND gegenÃ¼be ABASIS dargestellt. Danach nimmt der 
positive kurzwellige Strahlungsantrieb am AtmosphÃ¤renoberran fÃ¼ die gesamte Arktis 
um -4.3% (-0.15 W/m2) ab. Die Auswirkungen sind allerdings regional unterschiedlich. 
Ein Vergleich der ModelllÃ¤uf IND und ABASIS (Abbildungen 6.22(a) und 6.10(a)) zeigt 
eine AbschwÃ¤chun des positiven Antriebes Ã¼be Westkanada und Osteuropa und eine 
VerstÃ¤rkun des negativen Antriebes Ã¼be dem eisfreien Pazifik und Nordatlantik. In  die- 
sen Regionen fÃ¼hr die erhÃ¶ht TrÃ¶pfchenzah zu einer verstÃ¤rkte RÃ¼ckstreuun solarer 
Strahlung in den Weltraum. Dementsprechend erreicht hier weniger Sonneneinstrahlung 
die ErdoberflÃ¤ch als bei ABASIS (vergleiche Abbildungen 6.10(c) und 6.22(b)). Die stÃ¤rk 
ste Zunahme des negativen Strahlungsantriebes am Boden von 45% ist Ã¼be den eisfreien 
Ozeanen feststellbar (Tabelle 6.8). Ãœbe der zentralen Arktis, dem kanadischen Archipel 
und Ostsibirien Ã¤nder sich das Signal im kurzwelligen NettostrahlungsfluÃ kaum. 
DaÂ die Ã„nderun des kurzwelligen Strahlungsantriebes regional unterschiedlich ausge- 
prÃ¤g ist, liegt vor allem an der Temperaturverteilung in der arktischen AtmosphÃ¤re Im 
Modell wird nach Gleichung 4.22 das VerhÃ¤ltni von WolkenflÃ¼ssigwasse zu Wolkeneis 
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1 Parameter 1 Ã„nderun des 1 
1 1 1 Aerosolsignals 1 
1 1 Gesamt 1 1  -0.23 1 
1 Strahlunesbilanz TOA 1 Land 11 -0.18 1 
1 Strahlungsbilanz Boden 1 Land 1 1  0.17 1 
Ozean -2.26 
1 Netto SW TOA 1 Land 1 1  -0.15 1 
1 Gesamt 11 0.12 
(W/m2) 










1 Gesamt 1 1  -0.17 
allein durch die Umgebungstemperatur gesteuert. Die funktionale AbhÃ¤ngigkei ist fÃ¼ 
den Temperaturbereich zwischen OÂ° und -40Â° in Abbildung 6.23 veranschaulicht. Im 
MÃ¤r herrscht Ã¼be dem offenen Ozean und den angrenzenden Landmassen in den unte- 
ren eineinhalb bis zwei Kilometern der AtmosphÃ¤r eine mittlere Temperatur zwischen 
-5OC und -15OC, so daÂ hier der mittlere FlÃ¼ssigwasserantei n den Wolken bis zu 90% 
betrÃ¤gt In der inneren Arktis sinkt der durchschnittliche Anteil aufgrund einer mittleren 
Temperatur von teilweise unter -25OC auf weniger als 15% ab. Deshalb beschrÃ¤nk sich 
die Ã„nderun der optischen Eigenschaften der Grenzschichtwolken durch den indirekten 
Effekt nach Gleichung 6.6 und 6.7 im wesentlichen auf den Nordatlantik, den Golf von 
Alaska und den angrenzenden, stromabwÃ¤rt liegenden Landgebieten. Desweiteren ist die 
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Tabe l l e  6.8.: Ã„nderun des Aerosolsignals bei zusÃ¤tzliche BerÃ¼cksichtigun der indirekten Effekts nach 



























(13) ~ n d c r u n g  des kurzwelligen Settostrah- 
lungsflusses am Boden (in W/m2) 
A b b i l d u n g  6.22.: Mittleres Aerosolsignal ,,IND minus CTRL" fÃ¼ MÃ¤r 1990 
-40 -35 -30 -25 -20 -15 .I0 6 0 
Temperatur [Â¡C 
A b b i l d u n g  6.23.: Prozentualer Anteil des FlÃ¼ssigwasser einer Wolke in AbhÃ¤ngigkei von der Umge- 
bungstemperatur (Gleichung 4.22). 
Bedeutung, da  in diesem Gebiet erst Mitte MÃ¤r die Polarnacht zu Ende geht. 
Auch die RÃ¼ckwirkunge des direkten und indirekten Aerosoleffektes auf BewÃ¶lkungs 
verteilung fÃ¼hre zu Abweichungen im regionalen Muster des Strahlungsantriebes zwi- 
schen ABASIS und IND. So bewirkt bei IND eine stÃ¤rker BewÃ¶lkungzunahm Ã¼be dem 
6. Untersuchungen zur Klimawirkung des "Arctic Haze" mit HIRHAM4 
GrÃ¶nlandplatea einen hÃ¶here negativen kurzwelligen Strahlungsantrieb am Boden als 
bei ABASIS. Ãœbe der ostsibirischen See sind im Fall IND dagegen weniger Wolken vor- 
handen, so daÂ mehr Sonnenstrahlen den Boden erreichen. 
Insgesamt nimmt der Energieverlust am Boden jedoch im Mittel um 10 % (0.12 W/m2)  
gegenÃ¼be ABASIS ab, da  vor allem aufgrund der erhÃ¶hte EmissivitÃ¤ der Wasser- bzw. 
Mischwolken die langwellige Gegenstrahlung ansteigt (Tabelle 6.8). Eine Zunahme der 
abwÃ¤rtsgerichtete langwelligen Strahlung durch die Wolken wirkt erwÃ¤rmen auf die 
ErdoberflÃ¤ch und TroposphÃ¤re Eine stÃ¤rker Reflexion solarer Strahlung durch d ie  Wol- 
ken fÃ¼hr dagegen zu einer AbkÃ¼hlung Welcher ProzeÂ letztlich Ã¼berwiegt hÃ¤ng von 
zahlreichen Faktoren wie der vertikalen MÃ¤chtigkeit der HÃ¶h und dem Bedeckungsgrad 
der Wolken und von der Bodenalbedo ab. WÃ¤hren eine AbkÃ¼hlun bedingt durch eine 
hÃ¶her Wolkenalbedo nur tagsÃ¼be auftreten kann, ist eine ErwÃ¤rmun aufgrund erhÃ¶hte 
EmissivitÃ¤ der Wolken vor allem nachts sowie bei niedrigem SonnenhÃ¶henwinke wirksam. 
Die letzten beiden Bedingungen sind in den Polargebieten vom Herbst bis zum FrÃ¼hjah 
vorherrschend. 
Abbildung 6.22(c) zeigt die Temperaturanomalie in BodennÃ¤h fÃ¼ IND. Die Strukturen 
Ã¤hnel stark denen in Abbildung 6.10(e), sind aber in den Amplituden stÃ¤rker Der indirek- 
te  Aerosoleffekt verstÃ¤rk die AbkÃ¼hlun (bis -2.5 K) Ã¼be dem kanadischen Archipel, der 
Beaufortsee und Ostsibirischen See sowie der Barents- und Karasee ab und gleichzeitig die 
ErwÃ¤rmun (bis 3 K)  Ã¼be dem grÃ¶nlÃ¤ndisch Hochplateau, der grÃ¶nlÃ¤ndisch See bis in 
die Laptevsee hinein. Im Mittel Ã¼be die gesamte Arktis wird die ErwÃ¤rmun der bodenna- 
hen Luftschichten um 60% auf 0.04 K gegenÃ¼be ABASIS reduziert. Im Bodenluftdruckfeld 
wird der Anstieg Ã¼be dem Ã¶st,liche Bereich der inneren Arktis verstÃ¤rkt insbesondere 
Ã¼be der Barents- und Karasee (bis 4 hPa) sowie Ã¼be der ostsibirischen See (bis 2.5 hPa) 
(Abbildung 6.22(d)). Gleichzeitig intensiviert sich der Druckabfall Ã¼be der GrÃ¶nlandsee 
Die BewÃ¶lkun ist im Mittel um 0.2% geringer als bei ABASIS (Tabelle 6.8). WÃ¤hren 
der Niederschlag Ã¼be dem Meereis um weitere 0.5% gegenÃ¼be ABASIS zunimmt, geht er 
Ã¼be dem Ozean um 1.3% zurÃ¼ck FÃ¼ die gesamte Arktis fÃ¤ll die Niederschlagsreduktion 
im Monatsmittel um 50% schwÃ¤che aus als bei alleiniger BerÃ¼cksichtigun des direkten 
Aerosoleffektes. 
Die obige Parameterisierung berÃ¼cksichtig nur die Wechselwirkung zwischen Aeroso- 
le und Wasser- bzw. Mischwolken. Aerosole kÃ¶nne nicht nur als Kondensationskeime 
(condensation nuclei, ,,CNN), sondern auch als Eiskeime (ice nuclei, ,,INu) fungieren. 
Prozefiorierentierte, mikrophysikalische Modellstudien zur Aerosol-Wolken-Niederschlag- 
Wechselwirkung (BLANCHET und GIRARD, 1995) zeigen, daÂ anthropogene schwefelhalti- 
ge Aerosole die Anzahl der Eiskristalle in Wolken reduzieren und die mittlere KristallgrÃ¶Â 
vergrogern. Die damit verbundene beschleunigte Sedimentation der Eiskristalle kÃ¶nnt bei 
,Diamond Dustc'-Ereignissen zu einer Austrocknung der unteren TroposphÃ¤r fÃ¼hren Ei- 
ne Verringerung des Treibhausgases Wasserdampf bewirkt eine Abnahme der zum Bo- 
den gerichteten langwelligen Strahlung und damit eine AbkÃ¼hlun der ErdoberflÃ¤ch 
(,,dehydration-greenhouse feedback"). Gleichzeitig wird die Streuung kurzwelliger Strah- 
lung durch die Eiswolken abgeschwÃ¤cht Um die Beeinflussung der Eiswolken durch an- 
thropogene Aerosole und die indirekte Auswirkung auf das arktische Klima abzuschÃ¤tzen 
werden geeignete Parametrisierungen fÃ¼ Klimamodelle benÃ¶tigt Diese fehlen weitgehend, 
weil bis heute noch nicht gut verstanden ist, welche Aerosole als Eiskeime fungieren und 
welche Auswirkungen sie im einzelnen auf den EisbildungsprozeÂ in Wolken haben ( I P C C ,  
2001). 
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6.3.5. Strahlungsantrieb bei Elimination dynamischer 
RÃ¼ckkopplungsmechanisme 
In den 3d-HIRHAM4-Simulationen wird der Aerosolstrahlungsantrieb durch vielfÃ¤ltig 
Wechselwirkungen mit dem Klimasystem modifiziert (Abbildung 6.24). Die Aerosole be- 
einflussen durch Absorption und Streuung direkt sowie durch VerÃ¤nderun der Wolken- 
trÃ¶pfchenkonzentratio indirekt die Strahlungsbilanz a n  der ErdoberflÃ¤ch und damit die 
OberflÃ¤chentemperatur Schmilzt das Eis oder der Schnee lokal an der ErdoberflÃ¤che 
nimmt die lokale Albedo a b  und es wird mehr Sonnenstrahlung absorbiert, womit noch 
mehr Eis bzw. Schnee (pro Zeiteinheit) geschmolzen werden kann. Auch in anderer Rich- 
tung arbeitet der sogenannte ,,Eis-Albedo-Feedback": Je  mehr Eis/Schnee, umso grÃ¶Â§ die 
Albedo und umso weniger absorbierte kurzwellige Strahlung. Es wird kÃ¤lte und es kann 
noch mehr EisISchnee gebildet werden. Damit verbunden sind modifizierte turbulente 
Transporte fÃ¼hlbare und latenter WÃ¤rm zwischen der ErdoberflÃ¤ch und AtmosphÃ¤re 
wodurch wiederum die Temperatur und der Wasserdampfgehalt in der AtmosphÃ¤r be- 
einflui3t werden. Einerseits hat dies unmittelbar Auswirkungen auf die optischen Eigen- 
schaften der Aerosole und damit den direkten Aerosoleffekt, andererseits werden dadurch 
VerÃ¤nderunge der atmosphÃ¤rische Dynamik hervorgerufen. Ebenso wirkt sich die verti- 
kale ErwÃ¤rmungsrat durch die Aerosole direkt auf die StabilitÃ¤tsverhÃ¤ltnis und damit 
das Auftreten turbulenter und konvektiver Umlagerungen aus. Die thermodynamischen 
und dynamischen VorgÃ¤ng verÃ¤nder die Wolkeneigenschaften (z.B. den Bedeckungsgrad 
und die optische Dicke der Wolken), wodurch wiederum eine VerÃ¤nderun des Strahlungs- 
flusses an der ErdoberflÃ¤ch hervorgerufen wird. Zudem wird die langwellige Gegenstrah- 
lung durch eine verÃ¤ndert atmosphÃ¤risch Temperatur und Wasserdampfkonzentration 
beeinfluot. 
Um den direkten Aerosoleffekt auf die StrahlungsflÃ¼ss ohne jegliche dynamische RÃ¼ck 
kopplungseffekte abzuschÃ¤tzen wird die AtmosphÃ¤r an jedem Gitterpunkt des Modellge- 
bietes als eine isolierte vertikale ld-SÃ¤ul betrachtet, d.h. a n  den einzelnen Gitterpunkten 
werden mit Hilfe des ld-Strahlungstransfermodells (siehe Abschnitt 5.1) die Strahlungs- 
flÃ¼ss in der AtmosphÃ¤r und am Boden bestimmt. Der Strahlungsantrieb berechnet sich 
aus den Differenzen der StrahlungsflÃ¼ss mit und ohne Aerosol. Die ,,Arctic Hazei'-Schicht 
tritt analog zur ABASIS in der gesamten Arktis zwischen 800 und 2700 m HÃ¶h auf. 
Der HIRHAM4-Kontrollauf CTRL MÃ¤r 1990 (siehe Abschnitt 6.3.1) stellt die meteoro- 
logischen Parameter und die Bodenalbedo alle 6 Stunden (0, 6, 12, 18 UTC) fÃ¼ die ld-  
Strahlungstransferberechnungen bereit. Im folgenden wird die ld-Simulation mit , ,ORlU 
abgekÃ¼rzt 
GegenÃ¼be ABASIS fÃ¤ll der positive kurzwellige Strahlungsantrieb am AtmosphÃ¤renober 
rand (TOA) fÃ¼ die gesamte Arktis nun um 42% hÃ¶he aus (Tabelle 6.9). Positive Abwei- 
chungen des Aerosolsignals bis 5 W/m2 treten dabei Ã¼be dem grÃ¶nlÃ¤ndisch Eisplateau, 
der kanadischen Arktis sowie Mittel- und Ostsibirien auf (vergleiche Abbildungen 6.25(a) 
und 6.10(a)). Am Boden resultiert in diesen Gebieten ein bis zu -5 W/m2 stÃ¤rkere solarer 
Energieverlust (Abbildungen 6.25(b) und 6.10(b)). Bei Mittelung Ã¼be das gesamte Inte- 
grationsgebiet ergibt sich ein um Ca. 50% hÃ¶here kurzwelliger Energieverlust (Tabelle 6.9). 
Bedingt durch die fehlende RÃ¼ckwirkun des direkten Aerosolstrahlungsantriebes auf die 
BewÃ¶lkun ist also das kurzwellige Aerosolsignal stÃ¤rker Da der langwellige Energiegewinn 
an der ErdoberflÃ¤ch aber hÃ¶he als bei ABASIS ist, fÃ¤ll der Gesamtstrahlungsverlust mit 
-0.75 W/m2 um 40% geringer aus. 
Wie bereits gesehen, fÃ¼hre Wolken im Mittel zu einer SchwÃ¤chun des Aerosolsignals. Um 
den direkten Aerosolstrahlungsantrieb ohne Einflua der Wolken abzuschÃ¤tzen wird die ld- 
Simulation bei wolkenlosem Himmel wiederholt. Dieses Experiment trÃ¤g im folgenden die 
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Abbi ldung  6.24.: Schematische Darstellung der Wechselwirkungen zwischen den Aerosolen und den Net- 
tostrahlungsfluÃ sowie der Temperatur am Boden. Die Pfeilrichtung zeigt die Richtung der Wechselwirkung 
an: , , + ' I  bedeutet eine positive Wechselwirkung, d.h. ein Zunahme der ersten GrÃ¶Ã fÃ¼hr zu einem Anwa- 
chen der folgenden GrÃ¶ÃŸ , , - I c  symbolisiert eine negative Wechselwirkung, d.h. eine Zunahme der ersten 
GrÃ¶Â fÃ¼hr zu einer Abnahme der folgenden GrÃ¶ÃŸ ,,+/-'I bedeutet, daÂ das Vorzeichen der Wechselwir- 
kung nicht eindeutig ist. 
1 kurzweiliger NettostrahlungsfluÃ (W/m2) TOA 1 3.46 1 4.93 1 5.97 1 4.51 1 
Parameter 1 Basisfall OR1 1 OR2 1 OR3 
Aerosolantrieb 
langwelliger NettostrahlungsfluÃ (W/m2) TOA 1 -0.23 
Tabel le  6.9.: Die Werte ergeben sich aus der Mittelung Ã¼be das gesamte Modellgebiet mit Ausnahme 
des 10 Gitterpunkte breiten Relaxationsbereiches am Rand fÃ¼ MÃ¤r 1990. AbkÃ¼rzunge siehe Text. 
1 langwelliger NettostrahlungsfluÃ (W/m2) Boden 1 1.02 
AbkÃ¼rzun ,>OR2". Im Vergleich zu ,,ORlU steigt der Gewinn an solarer Energie am At- 
mosphÃ¤renoberran um 21% auf 5.97 W/m2 (Tabelle 6.9). Der kurzwellige Verlust a n  der 
ErdoberflÃ¤ch ist um Ca. 2.5-fache hÃ¶her Durch die fehlende BewÃ¶lkun kÃ¶nne die Aero- 
sole im Mittel mehr Sonnenstrahlung absorbieren, was zu einem Anstieg der Temperatur 
und damit der langwelligen atmosphÃ¤rische Gegenstrahlung fÃ¼hrt Dadurch nimmt zwar 
der positive langwellige Strahlungsantrieb an der ErdoberflÃ¤ch deutlich zu, insgesamt 
ist aber der totale Energieverlust grÃ¶Â§ als bei OR1 und ABASIS. Die in den Abbil- 
dungen 6.25(c) und 6.25(d) dargestellte regionale Verteilung des kurzwelligen Aerosolan- 
triebes im wolkenlosen Fall ist weitgehend durch den Sonnenstand und der Bodenalbedo 






(a) Ã„nderun des kurzwelligen Nettostrah- 
lungsflusses am Oberrand der AtmosphÃ¤r (in 
W/m2) 
(C) Ã„nderun des kurzwelligen Nettostrah- 
lungsflusses am Oberrand der AtmosphÃ¤r (in 
W/m2)  
(e) Ã„nderun des kurzwelligen Nettostrah- 
lungsflusses am Oberrand der AtmosphÃ¤r (in 
W/m2) 
(h) Ã„nderun des kurzwelligen Nettostrah- 
lungsflusses a m  Boden (in w / m 2 )  
(d) Ã„nderun des kurzwelligen Nettostrah- 
lungsflusses a m  Boden (in W/m2)  
(f) Ã„nderun des kurzwelligen Nettostrah- 
lungsflusses a m  Boden (in W/m2)  
Abbildung 6.25.: Aerosolantrieh im kurzwelligen Nettostrahlungsflu!J a m  AtmosphÃ¤renoberran und 
am Boden fÃ¼ den Fall OR1 (a,h), OR2 (c,d) und 0R3 (e,f) im Monat MÃ¤r 1990. Die Aerosolverteilung 
entspricht der von ABASIS. Bereiche unterhalb von -15 W/m2 hzw. oberhalb von 15 w / m 2  sind zusÃ¤tzlic 
durch gestrichelte Isolinien gekennzeichnet. 
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A b b i l d u n g  6.26.: Vlonatsgemittelte GesamterwÃ¤rmungsrat (K/Tag) innerhalb der Aerosolschicht (links) 
und am Boden (rechts) fÃ¼ den Fall OR1 im MÃ¤r 1990. 
bestimmt. Man erkennt die deutliche Zunahme des kurzwelligen Strahlungsantriebes am 
AtmosphÃ¤renoberran wie auch am Boden, insbesondere Ã¼be den dunklen OberflÃ¤che 
wie dem eisfreien Atlantik und Pazifik. 
Analog zur 3d-Simulation ARH25% wird in einem weiteren ld-Experiment (,,OR3") der 
EinfluÃ der relativen Luftfeuchtigkeit auf den Strahlungsantrieb untersucht. In  diesem Fall 
ist das mittlere kurzwellige Signal am Oberrand der AtmosphÃ¤r um rund 9% und am Bo- 
den um 30% schwÃ¤che als beim Experiment OR1 (Tabelle 6.9), bedingt durch das geringe- 
re ExtinktionsvermÃ¶ge der hygroskopischen GADS-Komponenten WASO und SSAM. Als 
Folge der schwÃ¤chere Absorption solarer Strahlung durch die Aerosole und der damit ver- 
bundenen geringeren atmosphÃ¤rische Gegenstrahlung ist der langwellige Energiegewinn 
am Boden gegenÃ¼be OR1 um 90% geringer. Um den gleichen Prozentsatz nimmt auch die 
langwellige Abstrahlung in den Weltraum ab. Die geographische Verteilung des monatsge- 
mitteilen kurzwelligen Strahlungsantriebes fÃ¼ OR3 ist in  den Abbildungen 6.25(e) und 
6.25(f) dargestellt. Danach nimmt Ã¼be den schnee- und eisbedeckten Regionen der posi- 
tive kurzwellige Antrieb am AtmosphÃ¤renoberran ab. Ãœbe dem Ozean ist der Antrieb 
aufgrund des verringerten StreuvermÃ¶gen der WASO- und SSAM-Teilchen jetzt Ã¼berwie 
gend leicht positiv. An der ErdoberflÃ¤ch erkennt man die groflrÃ¤umig AbschwÃ¤chun des 
kurzwelligen Energieverlustes. Im Vergleich zu ARH25% vergrÃ¶ÃŸe sich der kurzwellige 
Gewinn am AtmosphÃ¤renoberran um 24% und der kurzwellige Verlust am Boden um 
42% (Tabelle 6.9 und 6.4). 
Als nÃ¤chste wird die geographische Verteilung der monatsgemittelten Gesam- 
terwarmungsrate fÃ¼ OR1 diskutiert. Innerhalb der Aerosolschicht resultiert mit Aus- 
nahme der Gebiete nÃ¶rdlic von etwa 82ON und dem grÃ¶nlandische Eisplateau ei- 
ne ErwÃ¤rmung die nach SÃ¼de hin anwÃ¤chs (Abbildung 6.26(a)). Ãœbe Kanada, 
SÃ¼dgrÃ¶nla und Ostsibieren erwÃ¤rm sich die Luft maximal um 0.4 K/Tag. In der Regi- 
on nÃ¶rdlic von etwa 82ON ist die mittlere solare Einstrahlung im MÃ¤r noch zu gering, 
um die langwellige Ausstrahlung durch die Aerosole zu kompensieren. Folglich sinkt hier 
die Temperatur innerhalb der Aerosolschicht irn Monatmittel leicht ab. Ãœbe Gebiete mit 
sehr hoher relativer Feuchte wie etwa dem grÃ¶nlandische Hochplateau und dem Atlantik 
wird die Gesamt-ErwÃ¤rmungsrat durch die verstÃ¤rkt thermische Ausstrahlung redu- 
ziert. ~ b e r  dem offenen Wasser verhindert zusÃ¤tzlic das schwachen ReflexionsvermÃ¶ge 
des Untergrundes eine stÃ¤rker ErwÃ¤rmun der Aerosolschicht. 
Aufgrund der erhÃ¶hte atmosphÃ¤rische Gegenstrahlung erwÃ¤rm sich die bodennahe 
Luftschicht Ã¼be der inneren Arktis und GrÃ¶nlan maximal um 0.15 K/Tag, wenn dy- 
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namische AusgleichsvorgÃ¤ng nicht mÃ¶glic sind (Abbildung 6.26(b)). Das Maximum tritt  
Ã¼be dem GrÃ¶nlandplatea mit der hÃ¶chsten mittleren relativen Feuchte auf. In den Ã¼bri 
gen Gebieten Ãœberwieg aufgrund der Reduktion der solaren Einstrahlung eine leichte 
AbkÃ¼hlun bis -0.05 K/Tag. 
Aus den Resultaten lÃ¤Â sich zusammenfassend schluÂ§folgern Durch die dynamischen 
RÃ¼ckkopplungsprozess mit dem Klimasystem wird die StÃ¤rk des solaren Aerosolstrah- 
lungsantriebes sowohl am Atmospharenoberrand wie auch am Boden reduziert. Die RÃ¼ck 
wirkungen auf die BewÃ¶lkun bewirken eine SchwÃ¤chun des kurzwelligen direkten An- 
triebes. Sind keine Wolken vorhanden, ist die Strahlungsbeeinfiussung durch die Aerosole 
am stÃ¤rksten Hohe relative Feuchten sorgen fÃ¼ eine Zunahme des kurz- und langwelligen 
direkten Strahlungantriebes. 











columnare optische Dicke 6,  
Extinktionskoeffizient uezt, 
Phasenfunktion P(6, A) 
columnare optische Dicke 8 
Aerosolkonzentration, 
GrÃ¶ÃŸenverteilu n(r) ,  
chemische Eigenschaften 
AuflÃ¶sun 
A = 0.532 pm, 1.064 pm; 
Profil Ah = 60 m 
A = 0.532 um; Profil Ah = 60 m 
A = 0,532 pm; Profil Ah = 60 m 
spektral 0.350 < A < 1.065 um, Profil 
spektral 0.350 < A < 1.065 pm, Profil 
A = 0.861 pm, 0.532 um, Profil 





Profil, mehrere GrÃ¶ÃŸeninterval 
3 WellenlÃ¤nge im Sichtbaren, Profil 
Profil, 5 GrÃ¶ÃŸeninterval 0.1-1 pm 
Absor~tionskoeffizient uni,. 1 Profil. A = 0.565 um 
Tabelle 7.1.: MeÃŸgrÃ¶Ã der verschiedenen MeÃŸverfahre wÃ¤hren ASTAR 2000 
Extinktionskoeffizient uext 
decken dabei den WellenlÃ¤ngenbereic zwischen 0.35 und 1.065 u m  ab. So verwendet das 
Raman Lidar einen Nd:YAG-Laser, der Licht der WellenlÃ¤ng 532 p m  und 1060 p m  er- 
zeugt. Das im Einsatz befindliche Sonnenphotometer miÂ§ bei den WellenlÃ¤nge 351, 371, 
380, 416, 500, 532, 609, 675, 778, 861, 911, 947, 961, 1025, 1046 sowie 1062 u m  und das 
Sternphotometer bei 369, 380, 414, 443, 499, 531, 601, 671, 722, 777 p Mit dem FTIR 
wird die aerosoloptische Dicke im mittleren Infrarot zwischen 8 und 12 p m  gemessen. Die 
Tabelle 7.1 gibt einen Ãœberblic Ã¼be den Beitrag der verschiedenen Mefiverfahren zur 
Bestimmung der Aerosolparameter. 
horizontal: 5' bis 76 'N,  Profil vom Atmo- 
sphÃ¤renoberran bis 6.5 km HÃ¶h 
7. Untersuchung der Klimawirkung des Ã£Arcti Ha.ze" mit dem ASTAR-Aerosoldatensatz 
7.2. Ableitung des Aerosoldatensatzes 
Basierend auf den MeBergebnissen der ASTAR 2000-Kampagne wurde ein arktischer Aero- 
soldatensatz abgeleitet, der die optischen Aerosolparameter in  einer zum ,,GADSU analogen 
Form bereitstellt. Der Datensatz definiert eine neue, nutzerspezifische Klasse im GADS 
(Klasse 12, ,,HAZELL), FÃ¼ die Ableitung des Datensatzes muBte eine Datentransformati- 
on vorgenommen werden. da  die Messungen die optischen Eigenschaften Extinktion und 
Absorption nicht direkt bezogen auf ein Partikel erfassen, diese Informationen jedoch als 
Modelleingabe benÃ¶tig werden (Abbildung 7.1). Ebenfalls konnte das Massenmischungs- 
verhaltnis (MMV), das eine zentrale GrÃ¶Â im Modell zur Berechnung der vertikalen Ver- 
teilung der Aerosolparameter darstellt, nicht unmittelbar aus den Messungen bestimmt 
werden. 
Der Weg der Datentransformation wurde gewÃ¤hlt da  eine direkte Dateneingabe der gemes- 
senen GrÃ¶Be in das Modell eine umfangreiche Neuprogrammierung erforderlich gemacht 
hÃ¤tte Dies wurde zunÃ¤chs zurÃ¼ckgestellt da  die Datenbasis, wie sie auf der Grundla- 
ge der ASTAR 2000-Kampagne gewonnen wurde, fÃ¼ das Modell nur eine Ein-Punkt- 
Messung darstellt. Der Weg Ã¼be die direkte Dateneingabe ist erst nach Einbeziehung 
der rÃ¤umliche Verteilung der Aerosole und damit einer Vielzahl von Meflpunkten Ã¼be 
Satellitendaten (SAGE I1 bzw. SAGE 111) als sinnvoll anzusehen. 
Das prinzipielle Vorgehen bei der Ableitung des Datensatzes besteht darin, daÂ auf der 
Basis der gemessenen Extinktions- und Absorptionsprofile unter Einbeziehung der gemes- 
senen Teilchenzahl eine Reduktion auf eine Information pro Teilchen vorgenommen und 
gleichzeitig das MMV mit Hilfe der chemischen Teilcheneigenschaften abgeschÃ¤tz wurde. 
Diese Prozedur wurde fÃ¼ eine ,,Arctic Hazel'-Situation ( J a  > 0.1) und eine Background- 
Situation (& < 0.06) durchgefÃ¼hrt die am 23. bzw. 26. MÃ¤r 2000 im MeBgebiet herrschten 
(HERBER et al., 2002). 
Nach der Reduktion der Daten auf die entsprechenden Modellschichten wurden die als Mo- 
(Extinktion, Absorption und Asyrnrnetriefaktor) 
MMV wird nicht gemessen 
Profilebestimmung aus MMV (hÃ£^,,t,xy e DichteIRadius einzelner Aerosolpartikel nicht 
direkt verfÃ¼gba (Parameter basieren auf dem GADS) 
L e AerosolgÃ¶ÃŸenverteilu wird beeinflusst durch Messbereich 
Transformationsprozess 
i 
Abbildung 7.1.: Schematische Darstellung der Unterschiede zwischen Modellanforderungen einerseits 
und gemessener AtmosphÃ¤r andererseits. 
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deleingabe erforderlichen Parameter mit Hilfe der in Abbildung 7.2 spezifizierten Mefidaten 
und Formeln abgeleitet. Die notwendige WellenlÃ¤ngenabhÃ¤ngigke wurde mit Hilfe von 
SHAW et al. (1993) bestimmt, da  die Messungen entweder nur fÃ¼ eine WellenlÃ¤ng oder nur 
fÃ¼ einen begrenzten WellenlÃ¤ngenbereic zur VerfÃ¼gun standen ( Tabelle 7.1). Die abge- 
leiteten mikrophysikalischen und optischen Eigenschaften der >Arctic Hazel'-Komponente, 
die auf den Messungen wÃ¤hren des Haze-Ereignisses am 23. MÃ¤r 2000 basieren, s ind in 
den Tabellen A.6, A.7 und A.8 im Anhang wiedergegeben, 
Als Kontrolle fÃ¼ die GÃ¼t der durchgefÃ¼hrte Transformation diente der Vergleich 
zwischen den direkt gemessenen und den im ld-Strahlungstransportmodell berechneten 
Extinktions- und Absorptionsprofilen im Kurzwelligen. Dabei zeigt sich fÃ¼ beide Tage im 
Rahmen der Messungenauigkeit bzw. Fehlerbalken eine zufriedenstellende ~ b e r e i n s t i m -  
mung. Abbildung 7.3 zeigt den Vergleich fÃ¼ den 23. und 26. MÃ¤r 2000. Danach wird 
fÃ¼ 23. MÃ¤r die prinzipielle Struktur der gemessenen Profile sehr gut wieder gegeben, 
jedoch sowohl der Extinktions- als auch der Absorptionskoeffizient Ã¼berschÃ¤tz Im Falle 
des Absorptionskoeffizienten betrÃ¤g die Abweichung je nach HÃ¶h 30 % bis 80 %. 
Die zu hohe AbschÃ¤tzun des Extinktions- und Absorptionskoeffizienten dÃ¼rft auf das 
Nichterfassen kleiner Partikel (z.B. stark absorbierende Rufipartikel mit einem Radius von 
r = 0.0118 pm) zuriickzufÃ¼hre sein, was durch den limitierten Mefibereich (0.1 - 1 ,um) 
der im Flugzeug eingesetzten PartikelzÃ¤hle bedingt war. Darauf deuten auch Messungen 
der GrÃ¶i3enverteilun auf den in ca. 20 km entfernt liegenden, 474 m hohen Zeppelinberg 
hin. Diese zeigten eine trimodale Verteilung mit einem absoluten Maximum bei r = 0.63 
p m  und zwei SekundÃ¤rmaxim bei 0.021 p m  und 0.125 pm, wÃ¤hren die Flugzeugmessun- 
gen nur eine einmodale Verteilung mit einem Maximum bei 0.125 p m  erfaaten (Treffeisen, 
pers. Kommunikation). Die Teilchenzahl stellt auch eine wesentliche GrÃ¶fi bei der Be- 
rechnung des MMV sowie der Radien und Dichte des Aerosolpartikel dar. Als weitere 
Fehlerquelle ist die erhebliche Ungenauigkeit bei der Absorptionsmessung zu nennen, die 
sowohl auf die erschwerten Mefibedingungen in der arktischen AtmosphÃ¤r als auch auf 
Modellvariablen MessgerÃ¤ Berechnung 
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Abbildung 7.2.: Forrneltechnische Ableitung des arktischen Aerosoldatensatzes nach Treffeisen (pers. 
Kommunikation). 
7. Untersuchung der K h a w i r k u n g d e s  Ã£Arcti Haze" mit dem ASTAR-Aerosoldatensatz 
Abbildung 7.3.: Kontrolle der Datentransformation durch Vergleich der direkt gemessenen Profile fÃ¼ 
Extinktions- und Absorptionskoeffizient mit den aus dem Modell bestimmen Profilen auf der Basis des 
abgeleiteten Datensatzes fÃ¼ das erste Kurzwellenintervall (0.2 - 0.68 um)  a m  23. MÃ¤r (links) und 26. 
MÃ¤r (rechts) 2000. 
allgemeine Probleme bei der mefltechnischcn Bestimmung der Absorption durch Aerosole 
zurÃ¼ckzufÃ¼hr ist (Herber, pers. Kommunikation). 
Am 26. MÃ¤r 2000 ist eine ÃœberschÃ¤tzu des Absorptions- und Extinktionskoeffizienten 
nicht zu erkennen. Im Gegensatz zum 23. MÃ¤r 2000 zeigen sowohl die Elementanalyse, die 
nahezu keine ruohaltigen Partikel bestimmt, als auch die Messungen der AerosolgrÃ¶Â§e 
verteilung am Zeppelinberg, daÂ a n  diesem Tag die Anzahl der kleinen Partikel deutlich 
geringer ist (HERBER et al., 2002). 
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den Fall der direkt gemessenen optischen Parameter 0.17 und fÃ¼ den Fall der abgeleiteten 
optischen Parameter 0.19. 
Die Abweichungen zwischen den simulierten StrahlungsflÃ¼ss (nach Weg 1 und Weg 2) 
und den direkt gemessenen StrahlungsflÃ¼sse lassen sich wie folgt erklÃ¤ren 
Meaungenauigkeiten sowohl bei den Strahlungsmessungen als auch bei der Messung 
der optischen Parameter. 
Messungen finden im Gegensatz zur Modellsimulation nicht an einem Punkt  statt .  
FÃ¼ Flugzeugmessungen in den verschiedenen HÃ¶henniveau lassen sich nur mittlere 
Werte fÃ¼ z.B. die Erdbodenalbedo und die meterologischen Daten angeben (MeÂ§bo 
hat eine Ausdehnung von etwa 5 km). Zudem Ã¤nder sich auch der Zenitwinkel der 
Sonne im zeitlichen Verlauf der Messung. Diese EinflÃ¼ss wurden bereits anhand der 
SensitivitÃ¤tsexperiment mit dem Modell abgeschÃ¤tz (vergleiche Kapitel 5.2). 
In der RealitÃ¤ vorhandene Cirruswolken sorgen fÃ¼ eine leichte Reduktion der  sola- 
ren Einstrahlung. 
In Abbildung 7.5 sind die simulierten aerosolbedingten ErwÃ¤rmungrate fÃ¼ beide Me- 
thoden dargestellt. Die stÃ¤rkst ErwÃ¤rmun von rund 0.3 K/Tag tritt  in beiden FÃ¤lle im 
Bereich zwischen 2 bis 2.5 km HÃ¶h auf. Im Bereich zwischen 3 bis 5 km HÃ¶h weichen 
die ErwÃ¤rmungsrate deutlicher voneinander ab. Die ÃœberschÃ¤tzu der ErwÃ¤rmungra 
te  nach Methode 2 resultiert vor allem aus der Tatsache, daÂ unabhÃ¤ngi von der HÃ¶h 
ein Aerosolgemisch gleicher Zusammensetzung angenommen werden muÂ§te Da die Ae- 
rosoleigenschaften Ã¼be die Haze-Schicht in den unteren 2.5 Kilometer der TroposphÃ¤r 
gemittelt wurden, werden die Aerosole oberhalb davon durch eine Partikelanzahl und eine 
chemischen Zusammensetzung beschrieben, die von der RealitÃ¤ abweicht. 
Abwartsger. kurzwelliger StrahlungsfluÃ fW/m2] AuhvÃ¤rtsger kurzwelliger StrahlungsfluÃ fW/m2] 
Abbildung 7.4.: Simulierte abwÃ¤rtsgerichtet (links) und aufwartgerichtete (rechts) StrahlungsflÃ¼ss nach 
Weg 1 und Weg 2 im Vergleich zu den direkt gemessenen StrahlungsflÃ¼sse fÃ¼ 23. MÃ¤r 2000. FÃ¼ Weg 
2 sind zusÃ¤tzlic die Fehlerbalken aufgrund der Unsicherheit bei der Bestimmung des Massenmischung- 
verhÃ¤ltnisse MMV und der Absorption eingezeichnet. AuÃŸerde wurden die berechneten StrahlungsflÃ¼ss 
fÃ¼ eine aerosolfreie TroposphÃ¤r eingezeichnet. 
7.3. Studien mit dem ID-Strahlungstransportmodell 
Anomalie der solaren ErwÃ¤rmungsrat [ m a g ]  
Abbi ldung  7.5.: Aerosolsignal in der solaren ErwÃ¤rmungsrat berechnet nach Weg 1 und Weg 2 fÃ¼ den 
23.03.2000 am Punkt Ny-Alesund um 12 UTC. Bei Verwendung der abgeleiteten Aerosoleigenschaften sind 
die Fehlerbalken angegeben, die aus der Unsicherheit bei der Bestimmung des MassenmischungverhÃ¤ltnisse 
(MMV) und des AbsorptionsvermÃ¶ge resultieren. 
Vergleich 23. und 26. MÃ¤r 2000 
Abbildung 7.6 zeigt den nach Weg 2 berechneten Aerosolantrieb in der Erwarmungsra- 
te fÃ¼ den 23. MÃ¤r und 26. MÃ¤r 2000. Man erkennt, daÂ das Aerosol am 23. MÃ¤r 
leicht erwÃ¤rmen (bis zu 0.3 K/Tag) wirkt. Die ErwÃ¤rmun am Boden ist sehr gering, 
wÃ¤hren sie in der unteren TroposphÃ¤r nicht vernachlÃ¤ssigba ist. Am 26. MÃ¤r fallt die 
ErwÃ¤rmungsrat deutlich kleiner aus. Dies liegt insbesondere an der geringen Konzentra- 
tion und der unterschiedlichen chemischen Zusammensetzung des Aerosols. 
So zeigen Impaktormessungen an diesem Tag ein nahezu vollstÃ¤ndige Fehlen von RuÂ§par 
tikel, wÃ¤hren am 23. MÃ¤r vermehrt rdha l t ige  Partikel bestimmt wurden. Ruapartikel 
absorbieren die Sonnenstrahlung aber gerade besonders stark und beeinflussen entschei- 
dend die ErwÃ¤rmungsrate Es sei hervorgehoben, daÂ das Aerosolsignal nicht nur von der 
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Anomalie der solaren Erwarmungsrate [ m a g ]  
Abbi ldung  7.6.: Aerosolsignal in der solaren ErwÃ¤rmungsrat berechnet fÃ¼ die beiden ASTAR FÃ¤ll 
23.03. und 26.03.2000 am Punkt IVy-Alesund fÃ¼ 12 UTC ( A  = Bodenalbedo). 
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chemischen Zusammensetzung abhÃ¤ngt Wie bereits in Kapitel 5.2 gesehen, wird d a s  Aero- 
solsignal auch stark von anderen Faktoren (z.B. andere meteorologische Bedingungen, Bo- 
denalbedo, Zenitwinkel der Sonne) beeinflufit. Da Spitzbergen im Bereich der Eisrandzone 
liegt, soll hier der Einflufi der Bodenalbedo besonders betrachtet werden. Dazu wurde die 
Berechnung der aerosolbedingten ErwÃ¤rmungsrat fÃ¼ den 23. MÃ¤r 2000 mit der hÃ¶here 
Bodenalbeo A =0.85, die am 26. MÃ¤r 2000 gemessen wurde, wiederholt. In diesem Fall 
steigt die ErwÃ¤rmun steigt um bis zu 38 % an. 
7.4. Simulation mit dem regionalen Klimamodell HIRHAM4 
Auf der Basis des abgeleiteten Datensatzes vom 23. MÃ¤r 2000 ("Haze", Klasse 12 im 
GADS) wird der ASTAR-Kampagnenmonat MÃ¤r 2000 mit dem regionalen Klimamodell 
HIRHAM4 simuliert. In der Horizontalen wird eine homogene Verteilung des Aerosol- 
MassenmischungsverhÃ¤ltnisse Ã¼be die gesamte Arktis angenommen. Dabei tritt  d a s  Ma- 
ximum des MassenmischungverhÃ¤ltnisse in etwa 2.3 km HÃ¶h auf. Das mittlere Aero- 
solsignal wird durch Differenzenbildung der Monatssimulationen mit und ohne Aerosol 
bestimmt. 
7.4.1. Kontrollauf MÃ¤r 2000 
In der Abbildung 7.7 sind die monatsgemittelten Felder des solaren Nettostrahlungsflusses 
am Boden, der 2m-Temperatur, des Gesamtbedeckungsgrades, der relativen Feuchte in 
850 hPa, des Geopotentials in 500 hPa und des Bodenluftdruckes fÃ¼ den MÃ¤r 2000 
dargestellt. 
Die Struktur des kurzwelligen Nettostrahlungsflusses am Boden spiegelt die Verteilung des 
mittleren Sonnenstandes und der Bodenalbedo wieder, modifiziert durch die BewÃ¶lkung 
Der Energiegewinn reicht von 1 W/m2 am Nordpol bis zu 70 w / m 2  a n  den RÃ¤nder des 
Integrationsgebietes. Analog zum MÃ¤r 1990 zeigt die Temperatur in 2 m HÃ¶h die nied- 
rigsten Werte Ã¼be dem GrÃ¶nlandplatea und der zentralen Arktis. Unterschiede ergeben 
sich Ã¼be dem grÃ¶nlÃ¤ndisch Inlandeis mit bis zu 5OC hÃ¶here und Ã¼be Ostsibirien bis 
zu lZÂ° niedrigeren Temperaturen. Aufgrund der geringeren Meereisbedeckung in der Ba- 
rentssee ist es im Bereich von Nowaja Semlja bis zu 4OC wÃ¤rmer Deutliche Abweichungen 
sind in der Gesamtbedeckung festzustellen. Ãœbe der Beaufortsee und Baffinbai herrscht 
im Mittel eine Bedeckungsgrad von weniger als 45%. Eine hohe Gesamtbedeckung von 
z.T. Ã¼be 90% tritt  in einer Zone nordÃ¶stlic von GrÃ¶nlan bis in die Karasee hinein auf. 
Die relative Feuchte in 850 hPa  ist gekennzeichnet durch hohe Werte von bis zu 90% Ã¼be 
dem Nordatlantik, der GrÃ¶nland und Barentssee sowie Ã¼be Skandinavien. Maximalwerte 
bis zu 95% treten Ã¼be den GrÃ¶nlandplatea und den GebirgszÃ¼ge Kanadas und Ost- 
sibiriens auf. Minimalwerte von unter 40% findet man hingegen in der Beaufortsee und 
der ostsibirischen See. Die mittlere geopotentielle HÃ¶h der 500 hPa-DruckfiÃ¤ch ist ge- 
kennzeichnet durch zwei troposphÃ¤risch Wirbel mit Zentrum Ã¼be der westlichen Arktis 
im Bereich des kanadischen Archipels und Ã¼be der Barentssee. Der monatsgemittelte Bo- 
denluftdruck zeigt ein Tiefdruckgebiet, das sich unterhalb des absoluten Minimums des 
500 hPa-Geopotentials im Bereich der Barentssee befindet und einem AuslÃ¤ufe bis in den 
islÃ¤ndische Raum besitzt. Hoher Luftdruck ersteckt sich vom kanadischen Archipel bis 
nach Ostsibirien. 
Simulation mit dem regionalen Klimamodell HIRHAM4 
(a) Kurzweiliger Nettostrahlungsflufl am 
Boden (in W/m2) 
(C) Bedeckungsgrad (in %) 
(e) Luftdruck in Meeresniveau (in hPa) 
(b) Temperatur in 2 m HÃ¶h (in K) 
(d) Relative Feuchte in 850 hPa (in %) 
(f)  500 hPa-Geopotential (in gpm) 
Abbildung 7.7.: Mittlere Felder im MÃ¤r 2000 ohne BerÃ¼cksichtigun von Aerosol. 
7.4.2. Aerosolsignal MÃ¤r 2000 
Die Ã„nderun des kurzwelligen Nettostrahlungsflusses am Boden, der bodennahen Tempe- 
ratur, des Wolkenbedeckungsgrades und des Bodenluftdruckes gegenÃ¼be dem Kontrollauf 
sind in Abbildung 7.8 dargestellt. Der kurzwellige Antrieb a m  Boden wÃ¤chs mit Wer- 
ten zwischen 0 und -2.5 W/m2 in der zentralen Arktis auf bis zu -7.5 W/m2 Ã¼be dem 
Nordatlantik und Nordpazifik an. FÃ¼ die gesamte Arktis resultiert ein kurzwelliger Ener- 
gieverlust von 1.86 W/m2. Da sich gleichzeitig der langwellige Energieverlust am Boden 
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um 0.63 W/m2 vergrÃ¶flert resultiert ein Gesamt-Strahlungsantrieb von 1.23 W/m2 (Tabel- 
le 7.2). Am Oberrand der AtmosphÃ¤r errechnet sich insgesamt ein Energiegewinn durch 
den direkten Aerosoleffekt von 2.26 w / m 2 .  
(a) Lnderung des kurzwelligen Settostra11- ( I > )  Anderung der 2111-Temperatur (in Kj  
lniip,sfiusses am Boden (in \ ~ / ~ i i ~ )  
Abbildung 7.8.: Mittleres Aerosolsignal im kurzwelligen StrahlungsfluÃ am Boden, in der 2m-Temperatur, 
der Wolkenbedeckung und der Bodenluftdruckverteilung fÃ¼ den MÃ¤r 2000. 
Das oberflÃ¤chennah Temperatursignal durch das Aerosol ist rÃ¤umlic sehr verschieden 
und schwankt von -1.4 K Ã¼be der Baffinbai und Laptevsee bis +2.7 K Ã¼be der Beau- 
fortsee. Im Raum Spitzbergen ist die Ã„nderun der Temperatur sehr gering und leicht 
negativ (0 bis -0.5 K).  WÃ¤hren im Mittel Ã¼be alle Meereispunkte praktisch keine Tem- 
peraturÃ¤nderun gegenÃ¼be dem Kontrollauf feststellbar ist, errechnet sich fÃ¼ das ge- 
samte Modellgebiet eine AbkÃ¼hlun von -0.11 K (Tabelle 7.2). Der Temperaturanstieg 
Ã¼be der kanadischen Arktis ist mit einer hÃ¶here spezifischen Feuchte in den bodennahen 
Luftschichten und einer Zunahme der BewÃ¶lkun verbunden. Gleichzeitig fÃ¤ll der mittlere 
Bodenluftdruck um bis zu 3.1 hPa. DemgegenÃ¼be nimmt der Luftdruck Ã¼be der Baffinbai 
und GrÃ¶nlan leicht um etwa 1 hPa zu. In Gebieten mit einem negativen Temperatursignal 
nimmt die Gesamtwolkenbedeckung Ãœberwiegen ab. FÃ¼ die gesamte Arktis bewirken die 
Aerosole im Mittel einen RÃ¼ckgan der mittleren Wolkenbedeckung um rund -1%. Parallel 
dazu wird die mittlere Niederschlagsmenge um -1% (0.16 mm) reduziert. 


































































Der kurzwellige direkte Strahlungsantrieb am Oberrand der AtmosphÃ¤r betrÃ¤g fÃ¼ die 
gesamte Arktis im Mittel 3.6 w / m 2 .  Das Maximum tritt dabei Ã¼be den eis- und schneebe- 
deckten Regionen bei relativ hohem Sonnenstand auf. Am Boden ergibt sich im Mittel ein 
solarer Energieverlust von -2.4 W/m2. Im Vergleich dazu ist der direkte Strahlungsantrieb 
im Langwelligen deutlich geringer. Im Mittel bewirken die Aerosole lediglich einen lang- 
welligen Energiegewinn von 0.2 W/m2 am Oberrand der AtmosphÃ¤r und von 0.7 W/m2 
am Boden. 
Obwohl nur die Absorption und Streuung durch die Aerosole berÃ¼cksichtig wird, 
verÃ¤nder sich nicht nur die StrahlungsflÃ¼sse sondern auch die dynamischen GrÃ¶fie durch 
nichtlineare Wechselwirkungen im Modell. Ein wichtiger Wechselwirkungsmechanismus ist 
die Aerosol-Strahlungs-Wolken-Zirkulations-RÃ¼ckkopplung An den einzelnen Gitterpunk- 
ten fÃ¼hr der direkte Aerosolstrahlungsantrieb in der vertikalen SÃ¤ul zu einer Ã„nderun 
der diabatischen ErwÃ¤rmungsrate wodurch die regionalen Zirkulationsmuster sowie die 
regionalen Verteilungen von Luftfeuchte und Wolken modifiziert werden, was wiederum 
den direkten Aerosoleffekt beeinfluot. Die arktischen Aerosole wirken regional inhomo- 
gen sowohl erwÃ¤rmen als auch abkÃ¼hlen und verstÃ¤rke bzw. reduzieren somit den 
Treibhauseffekt. Das regionale 2m-Temperatursignal schwankt im Mittel zwischen +1 und 
-1 K und zeigt eine starke interannuelle VariabilitÃ¤t die bis zu 2 K betrÃ¤gt Der Grund 
hierfÃ¼ ist die starke synoptische VariabilitÃ¤ und die damit verbundene Schwankung des 
regionalen Wettergeschehens. Die regionale Anderung der Luftfeuchte, Wolkenbedeckung 
und Bodenalbedo trÃ¤g zu einer signifikanten Ã„nderun der StÃ¤rk und des Vorzeichens 
vom Aerosoleffekt bei. Im zonalen Mittel kommt es durch die Absorption solarer Strah- 
lung zu einer ErwÃ¤rmun (bis 0.5 K) innerhalb der Aerosolschicht und und einer leichten 
AbkÃ¼hlun (bis -0.1 K) in den bodennahen Luftschichten. Dadurch wird die thermischen 
StabilitÃ¤ der unteren TroposphÃ¤r erhÃ¶ht was indirekt zu einer Reduktion der turbulenten 
fÃ¼hlbare und latenten FlÃ¼ss von der ErdoberflÃ¤ch in die AtmosphÃ¤r fÃ¼hrt Oberhalb 
der Aerosolschicht Ã¼berwieg im zonalen Mittel eine leichte AbkÃ¼hlun bis -0.1 K,  die 
sich oberhalb der Tropopause fortsetzt. Folglich hat der Eintrag der Aerosole in die Tro- 
posphÃ¤r auch Auswirkungen auf die Temperaturverteilung in der unteren StratosphÃ¤re 
Die Aerosole bewirken weitgehend eine barotrope Ã„nderun in den regionalen dynamischen 
Mustern der AtmosphÃ¤re Das mittlere regionale Aerosolsignal betrÃ¤g im Bodenluftdruck- 
feld zwischen -2.0 und +0.5 hPa sowie zwischen -10.0 und +5.0 gpm im Geopotential der 
500hPa-DruckflÃ¤che Die Wolkenbedeckung und der Gesamtniederschlag werden im Mittel 
Ã¼be die gesamte Arktis um -2.4% bzw. -1.8% reduziert. 
Um die Schwankungsbreite des Aerosolsignals abzuschÃ¤tzen wurden verschiedene Sensi- 
tivitÃ¤tstudie mit HIRHAM4 fÃ¼ den MÃ¤r 1990 durchgefÃ¼hrt Dabei zeigt sich, daÂ mit 
steigender relativer Luftfeuchtigkeit das ReflexionsvermÃ¶ge durch die Aerosole zunimmt, 
wodurch sich der Strahlungsverlust am Boden vergrÃ¶fiert Je  stÃ¤rke die Haze-Schicht in 
der arktischen TroposphÃ¤r angehoben wird, desto grÃ¶Â§ ist der kurzwellige Energiege- 
winn am AtmosphÃ¤renoberrand Gleiches gilt, wenn man das AbsorptionsvermÃ¶ge der 
Aerosole vergrÃ¶fiert ohne die Extinktion zu verÃ¤ndern 
Das Aerosolsignal ist auch von der Modellkonfiguration abhÃ¤ngig Durch die Verwendung 
einer neuen Parametrisierung fÃ¼ die optischen Eigenschaften von Eiswolken nach EBERT 
und CURRY (1992) wird aufgrund der komplexen Wechselwirkungen im Klimamodell die 
rÃ¤umlich Verteilung des aerosolbedingten Signals in den regionalen Mustern der Tempe- 
ratur und Dynamik stark beeinfluot. 
Analog zum MÃ¤r 1990 wurden HIRHAM4-Simulationen mit und ohne Aerosol fÃ¼ April 
und Mai 1990 durchgefÃ¼hrt Die Berechnungen zeigen, daÂ sich mit zunehmender Sonnen- 
einstrahlung Ã¼be den Schnee- und EisflÃ¤che der Arktis der Energiegewinn am Oberrand 
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der AtmosphÃ¤r und der Energieverlust an der ErdoberflÃ¤ch verstÃ¤rkt WÃ¤hren i m  MÃ¤r 
1990 die 2m-Temperatur durch die Aerosole fÃ¼ die gesamte Arktis im Mittel u m  0.1 K 
ansteigt, kÃ¼hl sie sich in den beiden Folgemonaten geringfÃ¼gi um -0.03 bzw -0.05 K 
ab. Die Amplitude des regionalen bodennahen Temperatursignals nimmt kontinuierlich 
gegenÃ¼be MÃ¤r 1990 ab. 
In einer weiteren HIRHAM4-Simulation wurde zusÃ¤tzlic die Wirkung der Aerosole auf 
die WolkentrÃ¶pfchenzah berÃ¼cksichtig (,,erster indirekter Effekt"), die in der Strahlungs- 
parametrisierung der Wasser- und Mischwolken eine wichtige Rolle spielt. GegenÃ¼be der 
ursprÃ¼ngliche Wolkenparametisierung steigt die WolkentrÃ¶pfenzah innerhalb der  Haze- 
Schicht an, wodurch im Klimamodell sowohl die kurzwellige Albedo als auch die langwellige 
EmissivitÃ¤ von Wasser- und Mischwolken erhÃ¶h wird. Der Aerosolstrahlungsantrieb am 
AtmosphÃ¤renoberran Ã¤nder sich Ã¼be der zentralen Arktis aufgrund der sehr niedrigen 
MÃ¤rztemperature nur geringfÃ¼gig DemgegenÃ¼be resultiert Ã¼be dem offenen Ozean eine 
VerstÃ¤rkun des negativen kurzwelligen Strahlungsantriebes und Ã¼be den stromabwÃ¤rt 
liegenden Landmassen eine AbschwÃ¤chun des positiven kurzwelligen Antriebes. Am Bo- 
den verstÃ¤rk sich der solare Energieverlust in diesen Gebieten weiter. 
Um die saisonale AbhÃ¤ngigkei des direkten Aerosolantriebes zu untersuchen, wurden Si- 
mulationen fÃ¼ MÃ¤rz April und Mai 1990 durchgefÃ¼hrt Dabei zeigt sich, daÂ mit zuneh- 
mender Sonneneinstrahlung der Strahlungsantrieb durch die Aerosole anwÃ¤chst Gleich- 
zeitig nimmt die StÃ¤rk des regionalen bodennahen Temperatursignals ab. 
Um den direkten Aerosolstrahlungsantrieb ohne dynamische RÃ¼ckkopplungsmechanisme 
abzuschÃ¤tzen wurde die AtmosphÃ¤r an den einzelnen HIRHAM4-Gitterpunkten in iso- 
lierte vertikale SÃ¤ule unterteilt, und anschlieÂ§en die vertikalen StrahlungsflÃ¼ss mit und 
ohne Aerosol fÃ¼ den MÃ¤r 1990 mittels eines ld-Strahlungstranfermodells berechnet. FÃ¼ 
die gesamte Arktis steigt dann die positive Anomalie des kurzwelligen Nettostrahlungs- 
flusses am AtmosphÃ¤renoberran im Mittel um 42% auf 4.43 W/m2. Der mittlere solare 
Energieverlust am Boden nimmt um 50% auf -3.39 W/m2 zu. Bei einer wolkenfreien Atmo- 
sphÃ¤r fÃ¤ll der positive kurzwellige Strahlungsantrieb am Oberrand der AtmosphÃ¤r und 
der negative kurzwellige Strahlungsantrieb an der ErdoberflÃ¤ch noch hÃ¶he aus. Dem- 
zufolge wird der kurzwellige Strahlungsantrieb durch dynamische Wechselwirkungen und 
RÃ¼ckkopplunge mit dem Klimasystem reduziert. Vor allem Wolken tragen insgesamt zur 
SchwÃ¤chun des direkten Aerosolstrahlungsantriebes im Kurzwelligen bei. 
Abschliefiend wurde eine HIRHAM4-Simulation des MÃ¤r 2000 mit einem Aerosoldaten- 
satz durchgefÃ¼hrt der auf Messungen wÃ¤hren der ASTAR-2000-Kampagne basiert. Da- 
nach haben die Aerosole im Mittel eine abkÃ¼hlend Wirkung auf die bodennahen Schich- 
ten von -0.11 K. Gemittelt Ã¼be die gesamte Arktis betrÃ¤g der Strahlungsantrieb am 
Oberrand der AtmosphÃ¤r 2.26 W/m2 und am Erdboden -1.23 W/m2.  Das berechnete 
oberflÃ¤chennah Temperatursignal schwankt zwischen -1.4 und +2.7 K. 
8.2. Ausblick 
FÃ¼ eine realistischere Beschreibung der Klimawirkung arktischer Aerosole ist es notwen- 
dig, die zeitliche und rÃ¤umlich Aerosolverteilung im Klimamodell zu berÃ¼cksichtigen 
Hierzu kann man in Zukunft zwei unterschiedliche AnsÃ¤tz verfolgen: Zum einen besteht 
die MÃ¶glichkeit das Klimamodell HIRHAM4 mit einem Chemie-Transportmodell (CTM) 
zu koppeln, um die Bildung, den Transport, die chemischen Umwandlungen und die Sen- 
ken des arktischen Aerosols direkt zeitlich und rÃ¤umlic zu simulieren. Zum anderen kann 
8.2. Ausblick 
man die Nutzung von Satellitendaten der SAGEII/SAGEIII prÃ¼fen um diese in das Modell 
HIRHAM4 einzubinden. 
DarÃ¼berhinau besteht die Notwendigkeit, den indirekten Aerosoleffekt im Klimamodell 
zu berÃ¼cksichtigen Dies gilt vor allem fÃ¼ den AerosoleinfluÂ auf die Bildung und die Se- 
dimentation von Eiskristallen. Allerdings besteht noch groÂ§e Forschungsbedarf, um die 
Wechselwirkungen zwischen Wolken und Aerosole insbesondere unter arktischen Bedin- 
gungen zu klÃ¤ren 
Bei der Bewertung gegenwÃ¤rtige und zukÃ¼nftige arktischen KlimaverÃ¤nderunge durch 
Treibhausgase und Aerosole ist es zudem erforderlich, natÃ¼rlich Klimaschwankungen wie 
z.B. die Nordatlantische Oszillation (NAO) (DORN, 2002) zu berÃ¼cksichtigen 
A. Anhang 
A.1. Modellschichten 
In Tabelle A . l  sind die in den Gleichungen 4.13 und 4.14 auftetenden Parameter Ak+lI2 
und sowie die Luftdruck-werte pk  und pk-112 fÃ¼ einen Referenzdruck ps von 
1013 hPa zusammengestellt. 
Tabel le  A.1.: Die fÃ¼ die Bestimmung der 19 vertikalen Schichten verwendeten Parameter (Pa) 
und Bn-ir2 (dimensionslos). Der Luftdruck an den Schichtgrenzen pk+i / i  (hPa) wurde mit Gleichung 
(4.14) und Luftdruck in der Mitte der Schicht pk (hPa) mit Gleichung (4.13) errechnet. Dabei wurde ein 
Bodendruck von p, = 1013 hPa angenommen. Hk gibt die HÃ¶h von pk in Meter an. 
A.2. Wolkeneigenschaften 
In Tabelle A.2 sind die Koeffizienten der Gleichungen 4.42 bis 4.40 fÃ¼ den solaren 
Spektralbereich zusammengefaBt. Die Tabellen A.3 und A.4 enthalten die Koeffizienten 
der Gleichungen 6.2 bis 6.5 fÃ¼ den solaren und terrestrischen Spektralbereich. 
A.2. Wolkeneigenschaften 
1 11 WassertrÃ¶~fche 1 Eisteilchen 1 
Tabelle  A.2.: Koeffizienten zur Bestimmung der optischen Wolkenparameter im Kurzwelligen entspre- 




1 Eisteilchen 1 
0.2 - 0.68 pm 
1.870 
-1.076 
Tabel le  A.3.: Die Koeffizienten der optischen Parameter von Eiswolken im Kurzwelligen entsprechend 
der Parametrisierung nach Ebert e t  al (1992). Die Werte wurden Ã¼be die kurzwelligen Spektralintervalle 
von HIRHAM4 gemittelt. 
1 Koeffizienten 
1 Eisteilchen 1 
0.68 - 4.0 pm 
1.966 
-1.078 
1 a (m2.q-I) 11 3.448 X 1 0 - ~  1 3.448 X 1oU3 1 
0.2 - 0.68 pm 
0.2 - 0.68 pm 
1.906 
-1.032 
0.68 - 4.0 pm 
langw. Intervalle 
LW1 
1 LWVI 11 0.0020 1 1.118 1 




Tabel le  A.4.: Die Koeffizienten der optischen Parameter von Eiswolken im Langwelligen entsprechend 
der Parametrisierung nach Ebert e t  al.(1992). Die Werte wurden Ã¼be die langwelligen Spektralintervalle 











Die Tabelle A.5 zeigt die 8 Feuchteklassen, die im Globalen Aerosoldatensatz (GADS) ver- 
wendet werden. Die mikrophysikalischen Eigenschaften der GADS-Aerosolkomponenten 
sind in Tabelle A.6 zusammengefaÂ§t Desweiteren sind in Tabelle A.7 und A.8 die op- 
tischen Parameter Extinktions-, Absorptionsquerschnitt und Asymmetriefaktor fÃ¼ die 
GADS-Komponenten in den Spektralintervallen 0.2 - 0.68 p m  und 0.68 - 4.0 p m  angege- 
ben. AnschlieBend sind fÃ¼ die Komponenten WASO, SOOT und SSAM der Extinktions-, 
der Absorptionsquerschnitt, die Einfachstreualbedo und der Asymmetrieparameter in den 
8 Feuchteklassen und den kurz- und langwelligen WellenlÃ¤ngenintervalle des HIRHAM4 
dargestellt (Abbildungen A.1 bis A.3). 





relative Luftfeuchtigkeit U 
0% < U < 25% 
25% < U < 60% 




























Tabelle A.6.: Die mikrophysikalischen Eigenschaften der Komponenten des Aerosoldatensatzes. Die 
AbkÃ¼rzunge bedeuten: Nuc = Nucleation-Mode, Acc = Accumulation-Mode, Coa = Coarse-Mode, yrr 
= Modenradius und p = spezifische Dichte eines trockenen Teilchens und er = Standardabweichung der 
Lognormal-Verteilung. ") Die Werte fÃ¼ die HAZE-Komponente basieren auf Messungen am 23. MÃ¤z 2000 
wÃ¤hren der ASTAR-Kampagne. 
A.3. Aerosoleigenschaften 




























































Tabelle A.7.: Optische Eigenschaften der GADS-Komponenten fÃ¼ eine relative Feuchte kleiner 25% (1. 
Feuchteklasse) im 1. kurzweiligen Spektralbereich (0.25 - 0.68 um) des HIRHAM4. * * )  Die Werte fÃ¼ die 
HAZE-Komponente basieren auf Messungen am 23. MÃ¤r 2000 wÃ¤hren der ASTAR-Kampagne. 



























































Tabelle A.8.: Optische Eigenschaften der GADS-Komponenten fÃ¼ eine relative Feuchte kleiner 25% (1. 
Feuchteklasse) im 2. kurzweiligen Spektralbereich (0.68 - 4.0 um) des HIRHAM4. '*) Die Werte fÃ¼ die 
HAZE-Komponente basieren auf Messungen am 23. MÃ¤x 2000 wÃ¤hren der ASTAR-Kampagne. 
A. Anhang 
Extinktionsquerschnitt von WASO Absorptionsquerschnitt von WASO 
0 50 70 80 90 95 98 99 0 50 70 80 90 95 98 99 
Feuchteklassen [%] Feuchteklassen [%I 
Einfachstreualbedo von WAS0 Asymmetriefaktor von WAS0 
Abbildung A.1.: Der Extinktions- und Absorptionsquerschnitt, die Einfachstreualbedo und Asymme- 
triefaktor der Komponente WASO in AbhÃ¤ngigkei der 8 Feuchteklassen. SWI U. SWII sowie LWI-V1 
kennzeichnen die kurz- und langwelligen Spektralintervalle nach Tabelle 4.1. 
A.3. Aerosoleigenschaften 
Extinktionsquerschnitt von SOOT 
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Abbildung A.2.: Der Extinktions- und Absorptionsquerschnitt, die Einfachstreualbedo und der Asym- 
metriefaktor der Komponente SOOT in AbhÃ¤ngigkei der 8 Feuchteklassen. SWI U. SWII sowie LWI-V1 
kennzeichnen die kurz- und langwelligen Spektralintervalle nach Tabelle 4.1. 
A. Anhang 
Extinktionsquerschnitt von SSAM 
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Abbildung A.3.: Der Extinktions- und Absorptionsquerschnitt, die Einfachstreualbedo und der Asym- 
metriefaktor der Komponente SSAM in AbhÃ¤ngigkei der 8 Feuchteklassen. SWI U. SWII sowie LWI-V1 
kennzeichnen die kurz- und langwelligen Spektralintervalle nach Tabelle 4.1. 
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A. Anhang 
Symbol Beschreibung P- Wert Einheit 
t Zeit s 
T Temperatur Â¡ oder K 
TO Erstarrungspunkt von Wasser 
(bezogen auf Normdruck 1013,25 hPa) 0 Â¡ 
TU virtuelle Temperatur 
U relative Feuchte 
Ucrit kritische relative Feuchte 
Usat relative SÃ¤ttigungsfeucht 
U longitudinale Windkomponente 
VT Volumen eines Teilchens 
V meridionale Windkomponente 
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optische Dicke 
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Cosinus des Zenitwinkels 
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Azimutwinkel 
Dichte 
Dichte flÃ¼ssige Wassers 
Dichte der Luft 
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Symbol Beschreibung Einheit 
@ Geopotential m2s-2 
T TransmissivitÃ¤ 
<Â geographischer Breitengrad 0 
n Winkelgeschwindigkeit der Erdrotation 7.292xlO-' s-I 
W vertikale Geschwindigkeitskomponente im pSystem P a  s-I 
W Einfachstreualbedo 
W * effektive Einfachstreualbedo 
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